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Formation Ãœberlager ist. Dies bestÃ¤tig die Vermutung, daÂ der antarktische 
Kontinentalrand Ã¼be einem Manteldiapir entstanden ist .  Die 
KrusteNantelgrenze steigt von etwa 40 km Tiefe Richtung Norden auf weniger 
als 30 km Tiefe an. 
Eine Kartierung des akustischen Grundgebirges sowie die Analyse ausgewÃ¤hlte 
reflexionsseismischer Profile zeigten, daÂ das Andenes- und das Explora- 
Escarpment keine geologische Einheit bilden. Der Kontinentalrand vor dem 
Queen Maud Land verlÃ¤uf von Osten nach Westen entlang des Explora- 
Escarpments und anschlieÃŸen sÃ¼dlic der Polarstern Bank entlang der sÃ¼dliche 
Rift-Schulter des "failed rifts". Die Diskussion der ausgewerteten Daten ermog- 
lichte unter der Einbeziehung von weiteren, publizierten Daten die Erstellung 
eines neuen Modells Ã¼be den Verlauf des Kontinentalrandes im gesamten 
Weddell Meer. 
SUMMARY 
The knowledge of the location of the continental margin in the Weddell Sea 
displays restrictions for geodynamic models conceming the drift history of the 
Antarctic micro-plates. This thesis includes a survey of the continental margin in 
the Weddell Sea by deep seismic soundings. The main Part consists of 
interpretations of refraction data which were collected in the southern and 
eastern Weddell Sea. 
Usefull processing techniques to increase the signal/noise ratio were horizontal 
stacking (binning) to obtain equidistant seismograms and fk-filtering to suppress 
the water wave. lD-  and 2D-crustal sections were varified by ray-tracing 
techniques. It could be shown that the modelling of the subsidence history leads 
to hints, whether the lower crust is magmatic intruded or underplated, or whether 
phase changes happened. Also, stretching factors estimated from the crustal 
thickness can be further constrained by subsidence modelling. 
The analysis of the refraction seismic data from AWI and the former Soviet 
Union in the southern Weddell Sea reveals an about 40 km thick crust near the 
Antarctic Peninsula, which thins to 32  km towards east. The crust is 
superimposed by a sediment basin with a maximum thickness of 12  km. A high- 
velocity layer with a p-wave velocity of nearly 5.0 km/s is included in the basin. 
These velocities allow an interpretation as carbonate reef or igneous rocks. 
Velocities higher than 7.2 km/s are determined for the lower crust, which implies 
magmatic intrusions and/or underplating. Subsidence modelling shows, that a 
sediment basin thicker than 20 km, the way it is interpreted by other authors for 
the southern Weddell Sea, is very unlikely. Similarities between the velocity 
distribution of the upper crust in the Weddell Sea and the Falkland Plateau 
Support Gondwana reconstructions, which place the southern Weddell Sea in the 
juxtaposition of the Falkland Plateau. The crust in the southern Weddell Sea is of 
continental origin and is stretched by a factor between 1.5 and 2.9. Gondwana 
reconstructions which include a sinistral strike-slip movement of a few 100 km 
between the Ellsworth Whitmore Mountains and East Antarctica assume oceanic 
crust in the southern Weddell Sea. Those models can not be supported by the 
results discussed above. 
The continental margin in the eastern Weddell Sea is shaped by the initial rifting 
which caused the breakup of Gondwana. The analysis of refraction data leads to 
the Interpretation that magmatic underplated and intruded basement is 
superimposed by the volcanic extrusions of the Explora Wedge. This supports 
the thesis that Antarcticas continental margin off Queen Maud Land was 
developed above a mantle plume. The crust/mantle boundary rises from 40 km 
depth northwards to less than 30 km. 
The mapping of the acoustic basement as well as the analysis of reflection data 
show no link between the Andenes and Explora Escarpment. The continental 
margin off Queen Maud Land runs from East to West along the Explora 
Escarpment and than south of the Polarstern Bank towards the southern rift 
shoulder of the 'failed rift'. Including other published data a new model of the 
location of Antarcticas continental margin in the Weddell Sea is proposed. 

0. VORWORT 
Mit dem Begriff Antarktis' werden sÃ¤mtlich um dem SÃ¼dpo der Erde 
gelegenen Landgebiete und Meere sÃ¼dlic von 60Â S bezeichnet. Der 
SÃ¼dkontinen Antarktika ist mit Ã¼be 13 Mio km2 knapp doppelt so groÃ wie 
Australien und gut um ein Drittel grÃ¶ÃŸ als Europa. Wegen seiner isolierten 
geographischen Lage und seines rauhen Klimas ist dieser sechste Kontinent 
trotz aufwendiger Expeditionen in den letzten 150 Jahren nur wenig erkundet 
worden. 
D i e  Er fo r schung  d e r  Antark t i s  unter  geowissenschaf t l ichen ,  
glaziologischen,Antarktis klimatologischen, ozeanographischen und biolo- 
gischen Fragestellungen ist nicht nur von akademischen Interesse. So wird 
heute das gekoppelte System Meer-Eis-AtmosphÃ¤r sowohl als Generator als 
auch als Indikator fÃ¼ globale KlimaverÃ¤nderunge angesehen. FÃ¼ das 
VerstÃ¤ndni dieses Systems ist u.a. die Kenntnis seiner zeitlichen VerÃ¤nderunge 
wichtig. 
Das Wissen um die Entwicklung der kontinentalen Begrenzung Antarktikas 
liefert Randbedingungen fÃ¼ geodynamische Modelle, welche wiederum auf 
palÃ¤ozeanographisch und palÃ¤oklimatisch Modelle reflektieren. Dies soll an 
zwei Beispielen erlÃ¤uter werden. 
Bis vor etwa 170 Ma war Antarktika zentraler Bestandteil des Urkontinentes 
Gondwana2. Der Zerfall begann im heutigen Weddell Meer3 zwischen Afrika 
und Antarktika und schritt im Uhrzeigersinn um Antarktika voran. Das Rifting 
zwischen Afrika und Antarktika war von intensivem subÃ¤rische Vulkanismus 
begleitet. Demzufolge mÃ¼sse damals groÃŸ Gas- und Staubmengen freigesetzt 
worden sein, die zumindest das lokale Klima nachhaltig verÃ¤nder haben. Die er- 
starrten Lavamassen bilden heute einen wichtigen Bestandteil des  
Grundgebirges im sÃ¼d-Ã¶stlich Weddell Meer und sind wichtiger Gegenstand 
der Untersuchungen in dieser Arbeit. 
Die Offnung der Drake Passage zwischen SÃ¼damerik und Antarktika i m  
MiozÃ¤ war Voraussetzung fÃ¼ die Entstehung des zirkumantarktischen 
Ringstroms, was wiederum die klimatische Isolierung der Antarktis zur Folge 
hatte. Die klimatische Entwicklung Antarktikas ist also unmittelbar mit seiner 
Driftgeschichte verknÃ¼pft 
Das VerstÃ¤ndni der Weddell Meer Tektonik wird heute als grundlegend fÃ¼ alle 
Rekonstruktionen von Gondwana und seines Zerfalls angesehen. Ziel dieser 
Arbeit ist es, Verlauf und Strukturen des antarktischen Kontinentalrandes im 
Weddell Meer anhand von experimentell gewonnenen sowie aus der Literatur 
bekannten Daten und Modellen zu diskutieren. 
l ~ n t a r k t i s ,  dem Sternbild des B a e n ,  griechisch Arktos, also dem Norden, entgegengesetzt. 
^DU Name "Gondwana" geht auf das KÃ¶nigreic der Gonden in Zcntralindien zurÃ¼c und wurde erstmalig 
1872 von H. B. Medlicott in einem Bericht verwendet (Murawski 1983). 
'J. Weddcll (1787*, I834+) entdeckte das nach ihm benannte Meer im Jahre 1823. 
1. ENTSTEHUNG UND GEOLOGISCHE EINORDNUNG DES WEDDELL 
MEERES UND SEINER BENACHBARTEN GEBIETE 
Die tektonischen Einheiten und Strukturen des antarktischen Kontinentalran- 
des im Weddell Meer sind in erster Linie durch den ZerfallsprozeÃ des 
Urkontinentes Gondwana geprÃ¤gt FÃ¼ das VerstÃ¤ndni der Weddell Meer 
Tektonik ist daher sowohl das Wissen um die wirkenden KrÃ¤fte als auch die 
Kenntnis derjenigen Gebiete von NÃ¶ten die zum Zeitpunkt des Bestehens von 
Gondwana Nachbargebiete des heutigen Weddell Meeres waren. 
1.1 Begrenzung des Weddell Meeres 
Abb. 1.1: Das Weddell Meer und die umliegenden terrestrischen Gebiete. 
Das Weddell Meer reprÃ¤sentier den sÃ¼dliche AuslÃ¤ufe des Atlantiks ab etwa 
60' S (s. Abb. 1.1). Es reicht bis etwa 60Â W und ist dort durch die Antarktische 
Halbinsel begrenzt. Das Filchner- und das Ronne-Schelfeis im SÃ¼den beide sind 
durch Berkner Island voneinander getrennt, stellen die sÃ¼dlich Umrandung 
dar. Die Schelfeiskante des Ronne-Schelfeises stÃ¶Ã bei der Lassiter KÃ¼st auf 
die Antarktische Halbinsel. Die Ã¶stlich Grenze des Weddell Meeres bilden die 
Schelfeise vor Coats- und Queen Maud Land. Die bei einer Lange von O0 be- 
ginnende Maudkuppe, eine topographische ErhÃ¶hun des Meeresbodens, stellt 
die westlichste Begrenzung des Weddell Meeres dar. 
1.2 Der Urkontinent Gondwana und sein Zerfall 
Nach der in erster Linie auf Alfred Wegener (1929) zurÃ¼ckzufÃ¼hrend Theorie 
von der Wanderung der Kontinente bildeten die SÃ¼dkontinent Antarktika, 
Afrika, Indien, Australien und SÃ¼damerik einst einen geschlossenen 
Urkontinent. Du Toit (1937) war einer der ersten Wissenschaftler, der diese Idee 
akzeptierte und eine detaillierte Gondwana-Rekonstruktion vorstellte. In 
Ermangelung der genauen Kenntnis der kontinentalen Begrenzungen wurden 
morphologische GrÃ¶Ben zumeist Isobathen, als Kontinentalrander angenom- 
men. Smith und Hallam (1970) verwendeten ein Computerprogramm, um die 
500 Faden (-900 m) Konturlinie der SÃ¼dkontinent geometrisch einander an- 
zupassen. Die unter Verwendung der 1000 Faden Isobathe (-1800 m) durchge- 
fÃ¼hrt Gondwana-Rekonstruktion von Dietz und Sproll (1970) fÃ¼hrt zu einer 
~ber lappung  der Antarktischen Halbinsel und SÃ¼dafrika Daher wurde die 
Antarktische Halbinsel von einigen Autoren als mesozoischer AkkretionsgÃ¼rte 
verstanden. Allen Gondwana-Rekonstruktionen war die Ãœberlappun von der 
Antarktischen Halbinsel und dem Falkland-Plateau2 gemein. Die im Rahmen des 
"Deep Sea Drilling Project" (DSDP) Leg 36 durchgefÃ¼hrt Beprobung des 
Grundgebirges auf dem Falkland-Plateaus erwies dessen kontinentalen 
Ursprung (Shipboard Scientific Party 1976), was die bisherigen 
Rekonstruktionen in Frage stellte. Barron et al. (1978) und Powell et al. (1980) 
verÃ¶ffentlichte Modelle, in denen Antarktika in seiner heutigen Form in die 
Gondwana-Rekonstruktion eingepaÃŸ wurde, ohne daÂ sich die Antarktische 
Halbinsel und das Falkland-Plateau Ã¼berschnitten Nachteilig bei diesen 
Modellen war, daÂ die zuvor geowissenschaftlich gut zu erklÃ¤rende enge 
Anpassung von Ost-Antarktika und dem sÃ¼dliche Afrika verloren ging. 
AuÃŸerde widersprachen diese Modelle den Randbedingungen, die sich aus 
der Identifizierung von Spreading-Anomalien ergaben (Norton und Sclater 
1979)3. 
Wegen des heterogenen geologischen Aufbaus West-Antarktikas vertraten 
Dalziel und Elliott (1982) die These, West-Antarktika als "kontinentales 
Mosaik" zu betrachten - eine These, die heute Konsens findet. Dalziel und 
Elliott (1982) unterteilten West-Antarktika in vier mobile, tektonische 
1^n einigen Literaturstcllen. vor allem in der argentinischen Literatur wird der Name "Falkland Plateau" 
durch "Malvinas Plateau" ersetzt. 
^Wegen der Anzahl der Probleme, die West-Antarktika bei den Gondwana Rekonstruktionen verursacht, 
betitelten Dalziel und Elliott (1982) eine Publikation mit "West Antarctica: Problem child of 
Gondwanaiand". 
Einheiten4, und zwar in die Antarktische Halbinsel, Thurston Island, Ellsworth 
Whitmore 
Abb. 1.2: Subeis Topographie (nach Drewry 1983) und Mikroplatten West-Antarktikas 
(Storey 1991). 
AP: Antarktische Halbinsel; BI: Berkner Island; BSB: Byrd Subglacial Basin; BST: 
Bentley Subglacial Trench; CT: Crary Trog; EAE: Explora-Andenes-Escarpment; EWM: 
Ellsworth Whitmore Mountains; HN: Haag Nunataks; MBL: Mary Byrd Land; RSE: 
ROSS Sea Embayment; TI: Thurston Island; WSE: Weddell Sea Embayment. 
Den Autoren war hierbei bewuÂ§t daÂ das Grundgebirge des Weddell- und ROSS 
Meeres sowie des Byrd Subglacial Basins nicht interpretiert wird. Die Position 
dieser Mikroplatten zueinander und zu Ost-Antarktika soll nun zum Zeitpunkt 
des Bestehens von Gondwana eine andere als die heutige gewesen sein, und 
^ ~ e u t e  werden solche tektonische Einheiten als Mikroplatten oder Terrane bezeichnet. 
"egen der Vielzahl von Terrarien in anderen Modellen verÃ¶ffentlichte Dalziel und Grunow (1985) einen 
Artikel mit dem Titel: "The pacific margin oCAntarctica: terranes within terranes within terranes". 
zwar so. daÂ sich die Antarktische Halbinsel und das Falkland-Plateau nicht 
iiberlappten. 
In der heutigen Literatur werden in erster Linie zwei Rekonstruktionen von 
Gondwana sowie der Driftgeschichte der beteiligten Kontinente und 
Mikroplatten favorisiert. 
Das erste Modell wird in1 weiteren als Grunow-Modell bezeichnet, da dieses 
Modell auf mehrere Publikationen von Grunow (et al.) basiert (Grunow et  al. 
1987a,b, 1991; Grunow 1993a,b). Grundlage fÃ¼ dieses Modell bilden palao- 
magnetische Messungen, die an Proben von unterschiedlichen Mikroplatten 
durchgefÃ¼hr wurden. Das Modell wurde mittlerweile von mehreren Autoren 
aufgegriffen (Dalziel 1992, Lawver et al. 1992). Die Subeis-Topographie 
Antarktikas dient als Begrenzungslinien der Mikroplatten. 
Die Gondwana-Rekonstruktion fÃ¼ den Zeitraum vor 230 Ma zeigt Abb. 1.3a 
(Grunow et al. 1991). Der Ellsworth Whitmore Mountain-Block6 (EWM-Block) 
ist um 90Â gedreht und liegt an der ost-antarktischen KÃ¼st (Coats Land). 
Entgegen der heutigen Position lag der EWM-Block nÃ¶rdlic von Berkner 
Island. Die schwarzen Balken markieren das permo-triassische Gondwana 
Orogen, welches sich von SÃ¼d-Amerik Ã¼be den Cape Fold Belt (SÃ¼dafrika) 
den EWM-Block bis zu den Pensacola Mountains (Ost-Antarktika) zieht. Der 
Abb. ist zu entnehmen, daÂ diese Position des EWM-Blocks eine grÃ¶ÃŸe 
Ausdehnung des Blocks als die angegebene ausschlieÃŸt 
FÃ¼ den Zeitraum von vor 155 Ma (Abb. 1.3b) ergibt sich das folgende Bild 
(Grunow 1993a): Der EWM-Block und die Antarktische Halbinsel waren einer 
Rotation entgegen dem Uhrzeigersinn unterworfen. Eine Spreading-Achse zwi- 
schen Afrika und dem EWM-Block fÃ¼hrt zu einer polwartigen Drift des EWM- 
Blocks, die sÃ¼dlic gelegene ozeanische Kruste wurde dem Modell zufolge an 
der Ã¶stliche Flanke der Antarktischen Halbinsel subduziert. Vom Rocas Verdes 
Becken bis zum Somali Basin (SB) zieht sich ein SpreizungsrÃ¼cken der zur 
Ã–ffnun des Weddell Meeres und Indischen Ozeans fÃ¼hrte 
Die Rekonstruktion der Gondwana-Kontinente von vor 90 Ma zeigt Abb. 
1 . 3 ~ ) .  Die Antarktische Halbinsel hat sich um Ca. 30' im Uhrzeigersinn, Thurston 
Island um ca. 30' entgegen dem Uhrzeigersinn gedreht. Der EWM-Block hat 
sich um irisgesan~mt Ca. 750 km sinistral zu Ost-Antarktika verschoben. Die 
Antarktische Halbinsel und der EWM-Block haben etwa ihre heutige Position 
in Bezug auf Ost-Antarktika eingenommen. 
Die sinistrale Blattverschiebung des EWM-Blocks ist nach Grunow et  al. 
(1987a) kein zwingendes Ergebnis der von zwei AufschlÃ¼sse her stammenden 
76 palÃ¤omagnetische Proben. Eine alternative Palaoposition, die gerade noch 
^wie in den meisten Rekonstruktionen des westantarktischcn Terranensystems beinhaltet der EWM Block 
die Haag Nunataks. Diese Zusammenfassung muÂ jedoch auf Grund geologischer und geophysikalischer 
Studien (Garrett et al. 1987) als problematisch angesehen werden. 
Abb. 1.3: Grunow Modell zur Rekonstruktion Gondwanas und der Driftgeschichte. 
a) nach Grunow et al. (1991): Rekonstruktion fÃ¼ 230 Ma. AP: Antarktische Halbinsel; 
EWM: Ellsworth Whitmore Mountains; FI: Falkland Islands; MBL: Mary Byrd Land; 
SNZ: SÃ¼ Neuseeland; TI: Thurston Islands. 
b) nach Grunow (1993a): Rekonstruktion fÃ¼ 155 Ma. Abk. wie a) sowie MAD: 
Madagaskar; PL: Palmer Land; RVB: Rocas Verde Becken; MB: Mozambique Becken; 
NWS: nothern Weddell Sea; SB: Somali Becken; SWS: southern Weddell Sea 
C) nach Grunow et al. (1991): Rekonstruktion fÃ¼ 90 Ma. Abk. wie a) und b) sowie: PIB: 
Pine Island Bay. 
in1 Bereich der Fehlergrenzen der palÃ¤omagnetische Messungen liegt, lÃ¤Ã 
Raum fÃ¼ kontinentale Kruste zwischen EWM-Block und Falkland-Plateau (s. 
Abb. 1.4). Eine exakte Fehlerangabe muÃ jedoch immer problematisch sein, da  
das Ausman der tektonischen ÃœberPrÃ¤gung der AufschlÃ¼ss wie z.B. 
Verschiebungen und Faltungen nur unzulÃ¤nglic bekannt sind. Dies gilt insbe- 
sondere in eisbedeckten Gebieten, wo die stratigraphische Verbindung zwi- 
schen den AufschlÃ¼sse unbekannt ist. 
Abb. 1.4: Alternative PalÃ¤opositio fÃ¼ den EWM-Block innerhalb Gondwanas (nach 
Elliott 1991). 
Als zweites Modell wird eine Gondwana-Rekonstruktion vorgestellt, die in die- 
ser Arbeit als Storey-Modell bezeichnet wird (Storey 199 1, Storey et al. 1992). 
Wesentliches Kennzeichen dieses Modells (s. Abb. 1.5) ist die dextrale 
Verschiebung des west-antarktischen Mikroplattensystems zur Ost-Antarktis. 
Diese Blattverschiebung vermeidet die Ãœberlappun von Antarktischer 
Halbinsel und Falkland-Plateau. Anders als in dem Grunow-Modell beschreiben 
die Mikroplatten kaum die durch palÃ¤omagnetisch Messungen belegten 
Rotationen. 
Ein fÃ¼ die Untersuchungen in dieser Arbeit wesentlicher Unterschied zwischen 
den beiden vorgestellten Modellen besteht darin, daÂ das Grunow-Modell eine 
Blattverschiebung des EWM-Blockes an Ost-Antarktika bzw. Berkner Island 
vorbei postuliert. Somit wird die Existenz von kontinentaler Kruste im heute 
sÃ¼dliche Weddell Meer ausgeschlossen. Das Storey-Modell dagegen impliziert 
fÃ¼ das sÃ¼dlich Weddell Meer die Existenz von gedehnter kontinentaler 
Kruste. Refraktionsseismische Untersuchungen, die im Rahmen dieser Arbeit 
durchgefÃ¼hr wurden, sollen helfen, die Krustenstruktur im sÃ¼dliche Weddell 
Meer zu bestimmen und Hinweise fÃ¼ bzw. gegen die vorgestellten Gondwana- 
Rekonstruktionen liefern. 
Abb. 1.5: Storey-Modell zur Gondwana-Rekonstruktion (Storey 1991). Die kurzen 
Pfeile innerhalb Antarktikas geben die relativen Bewegungsrichtungen an. Die langen 
Pfeile am linken Bildrand zeigen die Subduktionsrichtung der Pazifischen Platte an. 
AP: Antarktische Halbinsel; EWM: Ellsworth Whitmore Mountains; MBL: Mary Byrd 
Land; SNZ: Siid-Ncuseeland; TI: Thurston Islands; WSE: Weddell Sea E~nbayment. 
1.3 Die Ã–ffnun des Weddell Meeres und die verursachenden KrÃ¤ft 
1.3.1 Der initiale Riftprozess 
Kontinentale Riftprozesse kÃ¶nne in  "aktives" und "passives" Rifting unter- 
schieden werden (Sensor  und Burke 1978). Danach verursacht i m  "aktiven" 
Fall ein Manteldiapir7 allein den Riftprozess, wÃ¤hren im "passiven" Fall ein 
Manteldiapir das  durch globale Plattenbewegungen initiierte Rifting nur \'er- 
starkt. In der Literatur wird die "passive" Rift Theorie favorisiert, d a  die veriii-sii- 
chenden KrÃ¤ft beim "aktiven" Rifting noch unklar sind (Tatsumi und Kimura 
1992). 
Der Zerfall Gondwanas begann im Jura zwischen dem sÃ¼dliche Afrika und Ost- 
Antarktika im Bereich des heutigen Weddell Meeres und schritt i m  
Uhrzeigersinn um Ost-Antarktika voran (Lawver et al. 1992). Abb. 1.6 zeigt die 
Gondwana-Rekonstruktion nach Storey et al. (1992). Nach der "passiven" Rift 
Theorie hat die pazifische Subduktionszone das Intraplatten-Rifting initiiert. In  
der Karte in Abb. 1.6 ist die Umrandung des von White und McKenzie (1989) 
postulierten Manteldiapirs eingezeichnet, der das Rifting so verstÃ¤rkte daÂ der 
Urkontinent Gondwana zerfielg. 
Back arc basin jj Within plate rnagrnatisrn 
Abb. 1.6: Gondwana-Rekonstruktion mit White & McKenzie Manteldiapir (Kreis) und 
Intraplatten Magmatismus (punktiert) (Storey et al. 1992). 
AP: Antarktische Halbinsel; BI: Berkner Island; BSB: Byrd Subglacial Basin; BST: 
Bentley Subglacial Trench; DML: Dronning (Queen) Maud Land; EWM: Ellsworth 
Whitmore Mountains; MBL: Mary Byrd Land; TI: Thurston Island; WSE: Weddell Sea 
Embayment. 
Eine weitere MÃ¶glichkei zur ErklÃ¤run von intrakontinentalen Riftsystemen 
bietet die Theorie der Membrantektonik von Oxburgh und Turcotte (1974). Die 
grundlegende Idee der Membrantektonik ist, daÂ Translations- und 
^solche Manteldiapire sind nach White und McKenzie (1989) nicht nur fÃ¼ den Gondwana Zerfall, 
sondern z.B. auch fur die Offnung des SÃ¼d und Nord-Atlantiks verantwortlich. 
Rotationsbewegungen von Kontinenten auf der Erde zu Spannungen in den 
Kontinenten fÃ¼hren da sich die Kontinente der breitenabhÃ¤ngige KrÃ¼mmun 
der Erde anpassen mÃ¼ssen Freeth (1980) nennt die Membrantektonik als we- 
sentliche Ursache fÃ¼ das Auseinanderbrechen Gondwanas. 
In der Literatur finden sich prinzipiell weitere Mechanismen fÃ¼ Riftprozesseg, 
welche bisher aber nicht im Zusammenhang mit dem Gondwanazerfall diskutiert 
wurden. 
Der initiale Riftprozess prÃ¤gt nicht nur die entstehenden KontinentalrÃ¤nder 
sondern auch das kontinentale Hinterland. In dieser Arbeit werden die 
Ergebnisse tiefenseismischer Messungen am ost-antarktischen Kontinentalrand 
vorgestellt, die die Auswirkungen des Riftings auf Grundgebirge und 
Deckschichten im Untersuchungsgebiet aufzeigen. 
1.3.2 Die Ã–ffnun des Weddell Meeres 
Das Grunow-Modell (Abb. 1 .3a-c) beinhaltete bereits Modelle Ã¼be die Offnung 
des Weddell Meeres. Eine detaillierte Rekonstruktion der Drift Ost-Antarktikas 
irelativ zu Afrika ergibt sich aus den Spreading-Anomalien (s. Abb. 1.7). Bergh 
wies bereits 1977 anhand von magnetischen Untersuchungen das mesozoische 
Alter der ozeanischen Kruste vor Queen Maud Land nach. Nach unterschiedli- 
chen Interpretationen ist die Ã¤ltest (160 Ma) identifizierte Spreading-Anomalie 
im Weddell Meer M29 (LaBreque und Barker 1981), die jÃ¼ngst (130 Ma) M10 
(Martin und Hartnady 1986). LaBreque (1986) gibt M25 (156 Ma) als Ã¤ltest 
Anomalie an. Er zeigt, daÂ unabhÃ¤ngi vom Alter der Ã¤lteste Spreading- 
Anomalie der Rotationspol Ost-Antarktikas westlich der Antarktischen 
Halbinsel liegt (s. Abb. 1.7). 
Bei richtiger Datierung lassen sich aus den Spreading-Anomalien die Spreading- 
Raten berechnen. Ist die Entfernung zur OzeanIKontinentgrenze bekannt, so 
kann mit der berechneten Spreading-Rate - unter der Annahme, die Rate ist 
konstant - das Alter der Ã¤lteste ozeanischen Kruste abgeschÃ¤tz werden. 
Wegen des nur ungenau bestimmten Verlaufes des ' Kontinentalrandes im 
Weddell Meer verwenden Lawver et al. (1991) die Spreading-Anomalien im 
Somali Basin. Cochran (1988) identifizierte dort M22 (152 Ma) als Ã¤ltest 
Anomalie. Die Ã–ffnun des Somali Beckens wird so auf mindestens 170 Ma ge- 
schÃ¤tzt 
Als weitere Randbedingung fÃ¼ die Ã–ffnun des Weddell Meeres wird in der 
Literatur das Explora-Andsnes-Escarpment (Kristoffersen und Haugland (1986) 
angefÃ¼hrt Dieses Escarpment formt eine lineare Struktur und wird oft als 
KontinentIOzean Grenze angesehen. Nach dieser Theorie kann es nach der 
- z . ~ .  das auf Dewey (1 988) zurÃ¼ckgehend Modell des Extensionskollapses von Orogenen. Danach sind 
als Ursache fur das Rifting die zum isostatischen Ausgleich fÃ¼hrende gravitativen Kriifte zu nennen. 
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Anlage der Escarpments keine Bewegungen der angrenzenden Mikroplatten 
gegeben haben, da sonst die lineare Struktur zerstÃ¶r worden wÃ¤re 
Die reflexionsseismischen Untersuchungen des Alfred-Wegener-Instituts hatten 
u.a. das Ziel, den Ubergang vom Explora- zum Andenes-Escarpment zu unter- 
suchen. Ein Teil der Daten wird in dieser Arbeit vorgestellt. Die Ergebnisse ha- 
ben starken Einflug auf die Theorien Ã¼be den Verlauf des Kontinentalrandes im 
Weddell Meer. 
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Abb. 1.7: Mesozoische Spreading-Anomalien im Weddell Meer und sÃ¼d-wes Indischen 
Ozean (Elliott 199 1). 
1.4 Geologie und Tektonik des Weddell Meeres - ein RÃ¼ckblic 
1.4.1 Exkurs: Geophysikalische Messungen im Weddell Meer 
Das Weddell Meer ist mittlerweile von verschiedenen Nationen mit unterschied- 
lichen Verfahren erforscht worden. Im folgenden AbriÃ werden diejenigen 
Expeditionen beschrieben, auf deren Daten und Ergebnisse die Uberlegungen 
und Diskussionen in dieser Arbeit beruhen. 
Marin-reflexionsseismische Messungen: 
Die geophysikalische Erforschung der Weddell Meer Tektonik begann im 
SÃ¼dsomme 1976177 mit reflexionsseismischen Messungen (ca. 1000 km, s. 
Tab. 1) im Rahmen der Norwegian Antarctic Research Expedition (NARE) 
(Fossum et al. 1980, Haugland 1982). Der Einsatz von Sonarbojen ergab erste 
Erkentnisse Ã¼be die seismischen Geschwindigkeiten der sedimentÃ¤re 
Deckschichten. 
Die Ergebnisse der BGR (Bundesanstalt fÃ¼ Geowissenschaften und Rohstoffe, 
Hannover) Expedition 1978 (Hinz und Krause 1982), auf der knapp 6000 km 
reflexionsseismischer Daten gewonnen wurden, erlaubten eine erste Kartierung 
der Sedimentschichten und des Grundgebirges des ost-antarktischen 
Kontinentalsockels und der angrenzenden kontinentalen Kruste zwischen etwa 
20Â Ost und 30Â West. Die Daten zeigen relativ ungestÃ¶rt sedimentÃ¤r 
Stockwerke, die komplexe, konsolidierte Einheiten Ã¼berlagern Ein wesentlicher 
Bestandteil der unteren Stockwerke ist die Explora-Formation10 (Explora 
Wedge), die durch ozeanwÃ¤rt geneigte (seismische) Reflektoren, sog. "dipping 
refiectors", gekennzeichnet ist. 
1979 fand eine erneute NARE Expedition (Haugland 1982) statt (1000 km re- 
flexionsseismische Profile). Ein wichtiges Ergebnis dieser Expedition war die 
Entdeckung von anstehendem Grundgebirge ("basement outcrop") vor Coats 
Land. 
Im Ramen der japanischen Antarktisexpedition (JARE) 198111982 wurden etwa 
1100 km seismische Profile im nÃ¶rdliche Weddell Meer vermessen (Okuda et al. 
1982). 
Die Entdeckung und reflexionsseismische Vermessung (2600 km) des Andenes- 
E s c a r p m e n t s ~ ~  war Schwerpunkt der NARE Expedition 198411985 
(Kristoffersen und Haugland 1986). 
Unter der Leitung der BGR fand 1986 eine weitere intensive reflexionsseismi- 
sehe Vermessung (ca. 6300 km) des ost-antarktischen Schelfes statt (Hinz 1987, 
Hinz und Kristoffersen 1987). Die wichtigsten untersuchten tektonischen 
Strukturen waren das Explora-Escarpment sowie eine Grundgebirgsdepression, 
die als "failed rift" interpretiert wurde. 
Die ersten reflexionsseismischen Messungen des Alfred-Wegener-Instituts 
(AWI) fanden 1987 in Zusammenarbeit mit dem Renard Centre of Marine 
Geology (RCMG, Gent, Belgien) statt. Die fÃ¼ eine ODP-Bohrung als Pre-Site 
Survey gedachten Messungen am Wegener Canyon vor Kapp Norvegia zeig- 
ten den lateral heterogenen Aufbau des Explora-Escarpn~ents westlich und Ã¶st 
lich des Canyons. 
Intensive seismische Vermessungen des Wegener Canyons war wesentlicher 
Bestandteil der AWI Expedition 198911990 (4100 km Mehrkanalseisnlik, Kaul 
1991). Weiterhin wurde eine als Seamount interpretierte Struktur auf der postu- 
^ ~ e n a n n t  nach dem Expeditionsschiff RV Explora. 
^ ^ ~ e n a n n t  ach dem Expeditionsschiff RV Andcnes. 
lierten Verbindung von Explora- zu Andenes-Escarpment entdeckt, die sog. 
Polarstern Bank'?, was die einheitliche Interpretation von Explora- und 
Andenes-Escarpment in Frage stellte (Miller et al. 1990a). 
Der Gunnerus RÃ¼cke bei ca. 35OW war vorrangiges Ziel einer B G R  
Expedition (3000 km Mehrkanalseismik) im selben Jahr (Hinz und Roeser 
1991). 
Die vorerst letzten Messungen des AWI im Weddell Meer fanden im SÃ¼dsomme 
1992 statt. Der Schwerpunkt der Messungen lag in der weiteren Erkundung der 
Polarstern Bank sowie der - inzwischen in Frage gestellten - Verbindung von 
Explora- und Andenes-Escarpment. 
Die ehemalige UdSSR fÃ¼hrt zwischen den Jahren 1980 und 1989 fÃ¼n 
Expeditionen (Sovjet Antarctic Expeditions, SAE) mit reflexionsseismischen 
Messungen im Weddell Meer aus (Leitchenkov, pers. Mitt) (s. Tab. 1.1). Die 
Messungen fanden auf dem Explora-Escarpment und im sÃ¼dliche Weddell 
Meer statt. Die Daten sind bis dato nicht veriffentlicht. 
Insgesammt sind im Weddell Meer 36530 1cm vermessen worden. 
Jahr Institut/ Land Profil- 
Projekt lÃ¤ng 
1977 NARE Norwegen 1100 km 
1978 BGR BRD 5850 km 
1979 NARE Norwegen 1010 km 
198 1 SAE 26 UDSSR 750 km 
1983 JARE Japan 1500 km 
1982 SAE 27 UDSSR 820 km 
1983 SAE 28 UDSSR 700 km 
1985 SAE 30 UDSSR 800 km 
Jahr Institut1 Land Profil- 
Projekt lÃ¤ng 
1985 NARE Norwegen 2600 km 
1986 BGR BRD 6260 km 
1987 AWI BRD 2800 km 
1989 SAE 34 UDSSR 1340 km 
1990 AWI BRD 4100 km 
1990 BGR BRD 3000 km 
1992 AWI BRD 3900 km 
Tab. 1.1: Reflexionsseisrnische Messungen im Weddell Meer (Summe = 36530 km) 
Marin-refraktionsseismische Messungen: 
Die ersten refraktionsseismischen Messungen im Weddell Meer wurden von 
sowjetischer Seite 1980 im sÃ¼dliche Weddell Meer durchgefÃ¼hr (s. Tab. 1.2). 
Mit den wÃ¤hren weiterer Expeditionen in den Jahren 1982183 und 1983184 
gewonnen Daten konnte ein Profil von der Antarktischen Halbinsel bis zu 
Coats Land abgedeckt werden (Kudryavtzev et al. 1987). Die Daten selbst sind 
nicht verÃ¶ffentlicht Die GesamtÃ¤ng der gemessenen Profile betrÃ¤g 800 km 
(Leitchenkov, pers. Mitt.). 
Die ersten refraktionsseismischen Messungen des AWI (140 km) fanden 1984 
ebenfalls im sÃ¼dliche Weddell Meer nahe der Antarktischen Halbinsel statt 
(Miller et al. 1984). 
"'~enannt nach dem Expeditionsschiff RV Polarstern. 
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Untersuchungen vor dem Ekstroem Schelfeis wÃ¤hren der Expedition 1990 lie- 
ferten ersten AufschluÃ Ã¼be die Struktur des dortigen Kontinentalrandes13. 
Diese Untersuchungen wurden 1992 fortgesetzt (1 80 km); auÃŸerde fand eine 
MeÃŸkampagn vor dem Filchner Schelfeis im sÃ¼dliche Weddell Meer statt (360 
Jahr Institut/ Land Profil- 
Projekt lÃ¤ng - 
1980 SAE 25 UDSSR 270 km 
1983 SAE 28 UDSSR 230 km 
1984 SAE29 UDSSR 300 km 
Jahr Institut1 Land Profil- 
Projekt lÃ¤ng 
1984 AWI BRD 140 km 
1990 AWI BRD 960 k m 1 4  
1992 AWI BRD 540 km 
Tab. 1.2: Refraktionslinien im Weddell Meer 
Weitere geophysikalische Untersuchungen: 
WÃ¤hren verschiedener Expeditionen sind Potentialverfahren (marin- und 
aerogravimetrische sowie -magnetometrische Verfahren) im Weddell Meer ein- 
gesetzt worden. Die Gravimetriedaten kÃ¶nne u.a. fÃ¼ das AbschÃ¤tze von 
KrustenmÃ¤chtigkeite verwendet werden. Eine Kompilation britischer, ameri- 
kanischer und sowjetischer Aeromagnetik-Daten findet sich bei Johnson et al. 
(1992). Eine Zusammenstellung gravimetrischer Modellrechnung der 
KrustenmÃ¤chtigkei am Kontinentalrand liefert Bell et al. (1990) 
PalÃ¤omagnetisch Untersuchungen fÃ¼hrte z.B. zur Entwicklung des Grunow- 
Modells. 
Bisherige Publikationen Ã¼be Satelliten-Messungen, z.B. mit GEOSAT, lieÃŸe 
wegen des verwendeten Orbits nur Aussagen nÃ¶rdlic von 72' S zu (Sandwell 
und McAdoo 1988, McAdoo und Marks 1992). 
1.4.2 Strukturelemente des Kontinentalrandes im Weddell Meer 
Das Hinz-Kristoffersen Modell: 
Die Interpretation der NARE- und BGR Daten mÃ¼ndete in einem Modell Ã¼be 
den Verlauf des Kontinentalrandes vor Queen Maud Land, welches im weiteren 
als Hinz-Kristoffersen Modell bezeichnet wird (Hinz und Kristoffersen 1987, 
Kristoffersen und Hinz 1991). Die wesentlichen Elemente des Hinz-Kristoffersen 
Modells sind das Explora-Andenes-Escarpment und das "failed rift" (s. Abb. 
1.8). 
Das Explora-Escarpment ist eine in der Meeresboden Topographie zu erken- 
nende Verwerfungszone. Das landseitige Grundgebirge reprÃ¤sentier zu weiten 
Teilen die "Weddell Sea Continental Margin Unconformity" (Hinz und Krause 
^ ~ e s s u n ~ e n  am Kap Norvegia und dem Drescher Inlet lieferten wegen technischer Schwierigkeiten 
keine auswertbaren Signale. 
14~nklusive der nicht auswertbaren Profilkilometer (MARS88 Stationen). 
1982), welche die Explora-Formation nach oben begrenzt. Das seewÃ¤rtig 
Grundgebirge weist ein hiigeliges und welliges Relief auf und zeigt ein fÃ¼ 
ozeanische Kruste typisches Reflexionsmuster. 
Das Ost-Nordost (60Â - 80Â° streichende Explora-Andenes-Escarpment ist nach 
dem Hinz-Kristoffersen Modell etwa 1000 km lang und markiert den Ãœbergan 
von kontinentaler zu ozeanischer Kruste. Signifikante Bewegungen der west- 
antarktischen Mikro-Platten nach Anlage der Escarpments sind unwahr- 
scheinlich, da diese die Lineation der Escarpnlents zerstÃ¶hr haben mÃ¼ÃŸte 
Abb. 1.8: Haupt-Strukturelemente des Ost-Antarktischen Kontinentalrandes im Hinz- 
Kristoffersen Modell (Kristoffersen und Hinz 1991). 
Das Andenes-Escarpment selbst (Kristoffersen und Haugland 1986) ist eine 
vollstÃ¤ndi von Sedimenten bedeckte, langgezogene tektonische Struktur, die 
das "failed rift" seeseitig begrenzt. Eine postulierte, geradlinige Fortsetzung des 
Andenes-Escarpments und damit der  Ozean/Kontinentgrenze bis zur 
Antarktischen Halbinsel ist wesentlicher Bestandteil des Hinz-Kristoffersen 
Modells. 
Die als "failed rift" interpretierte Grundgebirgsdepression zwischen Andenes- 
Escarpments und Ost-Antarktika wird von den Escarpments zwischen 19OW 
und 27OW beschnitten. An den Riftschultern sind zum "failed rift" hin geneigte 
"dipping reflectors" identifiziert worden. 
Die Explora-Formation: 
Die "dipping reflectors" der Explora-Formation (Hinz und Krause 1982) sind 
charakteristisch fÃ¼ passive KontinentalrÃ¤nde vom vulkanischen Typ, wie sie 
sich Ã¼be Manteldiapiren oder in deren Nachbarschaft herausbilden. Eine Ã¤hn 
liche Formation ist am Voering-Plateau erbohrt worden (ODP Leg 104), sie be- 
steht dort vorrangig aus vulkanischen Lagen und vulkanoklastischen 
Sedimenten (Eldholm et al. 1986). Der verursachende prÃ¤ und syn-rift 
Vulkanismus verlÃ¤uf subaerisch oder unter flach-marinen Bedingungen. Nach 
dem Modell von Hinz (1981) Ã¼berlage die "dipping reflectors" durch das 
Rifting gedehnte kontinentale Kruste; das Modell von Mutter (1985) beschreibt 
sie als Bestandteil derjenigen ozeanischen Kruste, der durch subaerischen 
Magmatismus entstand15. Nach Kristoffersen & Hinz (1991) ist die Explora 
Formation im mittleren Jura angelegt worden. 
Die Entstehung der Magmen kann durch das "Convective Partial Meltingl'- 
Modell von Mutter et al. (1988) erklÃ¤r werden. Danach lÃ¶s der Kontakt von 
heiÃŸem aufwellenden AsthenosphÃ¤renmateria mit kalter, kontinentaler 
LithosphÃ¤r eine Konvektionswalze von geschmolzenem Mantelmaterial aus. 
Die durch das nachfolgende Rifting entstehenden passiven KontinentalrÃ¤nde 
sind durch einen abrupten ubergang von kontinentaler zu ozeanischer Kruste 
gekennzeichnet. 
Die Explora-Formation ist von einer positiven magnetischen Anomalie begleitet, 
die sich parallel zur KÃ¼st von Queen Maud Land und Coats Land hinzieht 
(Johnson et al. 1992). 
Das Explora-Escarpment: 
Das Explora-Escarpment ist eine topographische Stufe mit einer SprunghÃ¶h bis 
zu 2000 m (Miller et al. 1990a). Eine mit dem Hydrosweep-FÃ¤chersona 
(Gutberlet und Schenke 1989) ausgefÃ¼hrt bathymetrische Kartierung zeigt 
eine Dreiteilung des Escarpments, wobei die einzelnen Abschnitte unterschied- 
liche Streichrichtungen aufweisen (s. Abb. 1.9). Zwischen 14' W und 15O W 
liegt der Wegener Canyon, der das Zielgebiet detaillierter seismischer 
Untersuchungen war (Kaul 1991). Westlich des Wegener Canyons dringt die 
Explora-Formation bis zum Escarpment vor, wÃ¤hren im Ã¶stliche Teil die 
seewÃ¤rtig Begrenzung durch einen seismisch undurchsichtigen Bereich, die 
sog. Barriere, erfolgt. Kaul (1991) schlÃ¤g magmatische Intrusionen als 
Interpretation fÃ¼ die Barriere vor. Henriet und Miller (1990) vermuten eine 
Zusammensetzung aus chaotisch lagernden Sedimentpaketen. Die 
Sedimentpakete seien durch eine mit Kompression einhergehenden, dextralen 
^5~eflexionsseismische Messungen der BGR irn SÃ¼datlanti zeigen "dipping reflectors" auch auf 
ozeanische Kruste zwischen Kontinentalrand und Spreading-Achsen (Hinz, pers. Mitt.). Demnach sind 
"dipping reflectors" nicht mehr nur als Kontinentalrand begleitende Strukturen anzusehen. Dies deckt sich 
mit den Interpretationen von Schlich et al. (1993), nach denen "dipping reflectors" in 
reflexionsseismischen Messungen auf dem aus ozeanischer Kruste bestehenden Kerguelen Plateau 
identifiziert worden sind. 
Scherbewegung parallel zum Escarpment von der ozeanischen Kruste 
"abgehobelt" und akkretiert worden. 
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Abb. 1.9: Bathymetrische Karte des Explora-Escarpments. Die Streichrichtungen der 
drei Abschnitte sind: I: 70Â° 11: 60Â° 11: 55' (Miller et al. 1990a). 
Lawver et al. (1991) diskutieren das Explora-Escarpment als konjugierten Teil 
des afrikanischen Mozambique-Escarpments, welches den Mozambique 
RÃ¼cke seeseitig begrenzt (s.u.). Weiterhin habe eine Scherbewegung parallel 
zum Explora-Escarpment erst nach einer Riftbewegung stattgefunden. 
Bisher nur als Strichzeichnungen verÃ¶ffentlichte senkrecht zum Escarpment 
verlaufende Profile der BGR zeigen einen etwa 40 km breiten, dem Escarpment 
vorgelagerten Streifen mit deformierter, zum Ozean abfallender, vermutlich 
ozeanischer Kruste (Hinz 1987). 
Ein gravimetrisches Modell von Kudravtzev et al. (1991) zeigt einen Sprung der 
KrusteAViantelgrenze am Escarpment von etwa 20 km im SÃ¼de auf 10-1 1 km im 
Norden (s. Abb. 1.13). 
Andenes-Escarpment: 
Die Weitmaschigkeit des Profilnetzes erlaubt keine detaillierte Interpretation des 
Andenes-Escarpments. Die publizierten Strichzeichnungen (Kristoffersen und 
Haugland 1986) lassen einen von Sedimenten bedeckten GrundgebirgsrÃ¼cke 
erkennen, dessen Struktur sich lateral in Streichrichtung Ã¤ndert Zum "failed rift" 
hin sind "dipping reflectors" identifiziert worden. In gravimetrischen Modellen 
(Hinz und Kristoffersen 1987) ist eine bis zu 14 km mÃ¤chtig Kruste unter 4 km 
tiefem Wasser zu erkennen (s. Abb. 1.10). 
Nach den Rekonstruktionen von Lawver et al. bilden Andenes- und Explora- 
Escarpment nur zufallig eine Lineation. Die Genese der Escarments habe zu ver- 
schiedenen Zeitpunkten stattgefunden - die des Explora-Escarpments vor 170 
Ma, die des Andenes-Escarpments vor 130 Ma. 
Das "failed rift": 
SÃ¼dlic des Andenes-Escarpments findet sich eine 50' N streichende 
Grundgebirgsdepression, die als ozeanische Kruste mittel-jurassischen Alters in- 
terpretiert wird. Diese Interpretation beruht auf dem seismischen 
Reflexionsmuster sowie gravimetrischen (Hinz und Kristoffersen 1987) und ma- 
gnetischen Modellierungen (Roeser und SpieÃ 1987). In den seismischen Daten 
sind auf beiden Riftschultern zum Rift hin einfallende "dipping reflectors" kar- 
tiert worden (s. Abb. 1.10). 
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Abb. 1.10: Interpretation des Kontinentalhanges und "failed rift" (Kristoffersen und 
Hinz 1991). Die Profile I und I1 sind der Abb. 1.8 zu entnehmen. 
Die Polarstern Bank: 
Auf der postulierten Verbindung von Andenes- und Explora-Escarpment liegt 
eine Nord-SÃ¼ streichende, als Sean~ount interpretierte Struktur, die Polarstern 
Bank16 (Miller et al. 1990a). Bisher unverÃ¶ffentlicht reflexionsseismische 
Daten zeigen weiter Seamounts etwa auf einer Linie senkrecht zum 
Kontinentalrand (s. Kapitel 6). Die stratigraphische Anbindung an das Explora- 
Escarpment lÃ¤Ã auf ein unteres Alter von spÃ¤ter unterer Kreide (Albium) schlie- 
ÃŸen Ã„lter Untersuchungen von Hinz (1987), die sich auf ein reflexionsseis- 
mischen Profil der BGR nahe der Polarstern Bank beziehen (Profil BGR 86-02), 
lassen auf ein jung-tertiÃ¤re Alter (22-30 Ma) schlieÃŸen Eine strukturelle 
VerknÃ¼pfun von der Polarstern Bank zum Andenes- oder Explora-Escarpment 
ist in dem vorliegenden Datenmaterial nicht zu erkennen. 
Bezeichnung "Polarstern Bank" fÃ¼ eine Searnount-Kette ist problematisch. Nach der 
Standardization of Undersea Feature Narnes ( 1  989) bezeichnet der auf W. Shakespeare (Macbeth) 
zurÃ¼ckzufÃ¼hren Begriff "Bank" eine Anhebung des Mecresbodens in1 flachen Schelfbereich. Die 
Bezeichnung "Polarstern Bank" wird im weiteren jedoch aus historischen GrÃ¼nde beibehalten. 
Die sedimentÃ¤r Bedeckung: 
Kernpunkt der sedimentstratigraphischen Kartierungen im Weddell Meer sind 
die wÃ¤hren des Fahrtabschnittes (Leg) 113 der SEDCOIBP 471 JOIDES17 
RESOLUTION an den Lokationen (Sites) 691-693 am Wegener Canyon er- 
bohrten Sedimentkerne (Shipboard Scientific Party 1988). Die Ã¤lteste erbohr- 
ten Schichten sind Tonsteine aus der unteren Kreide. Etwa 65% des 
Sedimentmaterials sind terrigenen Ursprungs. Es findet sich ein Hiatus vom un- 
teren OlgozÃ¤ bis in die untere Kreide (34 - 100 Ma). 
Die erste umfassende Kartierung der Sedimente vor Queen Maud Land ist die 
von Hinz und Krause (1982). Kaul (1991) fÃ¼hrt eine Kartierung am Wegener 
Canyon aus. Detaillierte Untersuchungen am vor Coats Land liegenden Crary 
Trough sind von DeBatist et al. (1991) und Moons et al. (1992) verÃ¶ffentlicht 
Das sÃ¼dlich Weddell Meer: 
Die Interpretationen der sowjetischen Untersuchungen mÃ¼nde in verschiedene 
Krustenmodellen. Die Annahme von gedehnter kontinentaler Kruste ist allen 
diesen Modellen gemein. Grikurov et al. (1991) postulieren ein bis zu 25 km 
mÃ¤chtige Sedimentbecken unter dem vor dem Filchner Schelfeis liegenden 
Profil; nach Ivanov (1991) ist das Sedimentbecken maximal 15 km mÃ¤chtig 
Magnetische Anomalien: 
Aeromagnetischen Messungen (Johnson et al. 1992, LaBreque et al. 1986) zei- 
gen eine Vielzahl magnetischer Lineationen im Weddell Meer und in den terre- 
strischen Randgebieten (s. Abb. 1.11). Die prominentesten Anomalien sind die 
Explora-Anomalie und die Orion-Anomaliels. 
Die Explora-Anomalie verlÃ¤uf parallel zum Schelfbereich Ost-Antarktikas land- 
seitig des Explora-Escarpments. Die Orion-Anomalie verlÃ¤uf senkrecht zur 
Antarktischen Halbinsel. In einer Karte von LaBreque et al. (1986) zieht sich die 
Orion-Anomalie bis zum Andenes-Escarpment, zu dem sie parallel verlÃ¤uft Dies 
fÃ¼hrt zu der These, daÂ das Andenes-Escarpment eine VerlÃ¤ngerun bis zur 
Antarktischen Halbinsel besitzt und die KontinentIOzeangrenze markiert. 
Satellitenmagnetometrische Daten wurden von Ghidella et al. (1991) mit einem 6 
bis 15 km mÃ¤chtige magnetischen StÃ¶rkÃ¶rp modelliert, der unterhalb der 
Orion-Anomalie bis ca. 52OW reicht. In aero- und satellitengravimetrischen 
Auswertungen (Bell et al. 1990) finden sich jedoch keine Hinweise auf eine 
Fortsetzung des Andenes-Escarpments bis in das westliche Weddell Meer. 
'^JOIDES: Joint Oceanographic Institution for Decp Earth Sampling. 
^ ~ e n a n n t  nach dem MeÂ§flugzeug einer U.S. Navy P-3 Orion. 
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Abb. 1.11: Karte mit prominenten magnetischen-Anomalien (aus Johnson et al. 1992). 
BI: Berkner Island-Anomalie; BSB: Byrd-Subglacial-Basin-Anomalie; COB: continent- 
ocean boundary; DML: Dronning (Queen) Maud Land; HN: Haag Nunataks-Anomalie; 
EA: Explora-Anomalie; OA: Orion-Anomalie; PMA: Pazific margin-Anomalie; WSE: 
Weddell Sea Embayment. 
1.4.3 Das kontinentale Hinterland des Weddell Meeres 
Ost-Antarktika (Queen Maud Land): 
Der den Gondwana Zerfall begleitende Vulkanismus fÃ¼hrt nicht nur zur 
Bildung der Explora-Formation, sondern auch zur Ausbildung von Vulkanlagen 
im Hinterland. Jurassische Vulkanite finden sich nach Peters (1989) in der 
Vestfjella und der Heimefrontfjella (s. Abb. 1.12). In der Heimefrontfjella Ã¼berla 
gern die Vulkanite und permische Sedimentfolgen hochmetamorphes 
Grundgebirge proterozoischen Alters. Bei den proterozoischen Abfolgen han- 
delt es  sich um Beckenablagerungen auf einem stabilen Kratonfundament. In 
Annandagstoppane ist das 3200 Ma alte Grundgebirge aufgeschlossen, wel- 
ches nach den Gondwanarekonstruktionen ein Fragment des afrikanischen 
Kaapvaal-Kratons bildet. In der Oberkreide - also post-rift - findet intensive 
Blocktektonik in der Heimefrontfjella statt. Begleitet ist die Tektonik von einer 
Heraushebung von bis zu 8000 m (Jacobs 1991). 
Nach Abb. 1.12 kÃ¶nnt das Explora-Escarpment den letzten kontinentalen 
Block einer Reihe von Abschiebungen reprÃ¤sentieren 
Von der UniversitÃ¤ MÃ¼nste durchgefÃ¼hrte reflexionsseismische Messungen 
in1 Bereich der Heimefrontfjella deuten etwa 38 km machtige, ungedehnte 
Kruste an (Hungeling und Thyssen 1991). Erste Auswertungen eines refrakti- 
onsseismischen Profils, welches 1990 im sÃ¼dliche Queen Maud Land senkrecht 
zur Heimefrontfjella vermessen wurde, weisen auf ca. 40 km machtige Kruste 
nÃ¶rdlic und ca. 50 km mÃ¤chtig Kruste sÃ¼dlic der Heimefrontfjella hin 
(Eckstaller et al. 1991). 
Refraktionsseismische Untersuchungen im landseitigen KÃ¼stenbereic des 
Queen Maud Landes (Kudryavtzev et al. 1991) zeigen eine zwischen 35 und 
40 km machtige Kruste, die leicht zum Kontinentalrand ansteigt. 
Polnische refraktionsseismische Experimente an der nÃ¶rdlichste Spitze der 
Antarktischen Halbinsel deuten auf eine dortige knapp 40 km machtige Kruste 
(Birkenmajer et al. 1990, Guterch et al. 1990). 
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Abb. 1.12: Profilschnitt von der Heimefrontfjella Ã¼be die Massive der Vestfjella bis 
zum Explora-Escarpment (Peters 1989). 
West-Antarktika (Antarktische Halbinsel): 
Die SubduktionstÃ¤tigkei an der vom Perm bis zum Jura bestehenden aktiven 
Plattengrenze Gondwanas prÃ¤gt die Tektonik und Lithologie West- 
Antarktikas und des Transantarktischen Gebirges. Die Abb. 1.13a und 13b zei- 
gen Antarktika mit ihrer heutigen Geographie. In die Abbildungen sind die tek- 
tonischen Zonierungen der aktiven Plattengrenze - Forearc- und Backarc 
Bereich sowie Magmatischer Bogen - sowohl fÃ¼ den Zeitbereich vom Perm bis 
zum Jura, als auch vom spÃ¤te Jura bis frÃ¼h Kreide eingetragen (Elliott 1991). 
Die Weddell Meer Flanke der Antarktischen Halbinsel hat sich vom 
Magmatischen Bogen zum Backarc Bereich entwickelt. Wegen der  
Intrudierung des Transantarktischen Gebirges und EWM-Blocks impliziert die- 
ses Modell eine magmatische PrÃ¤gun zumindest des sÃ¼dliche Weddell 
Meeres. 
Abb. 1.13: Die Abbildungen a) und b) zeigen die Zonierung Ost- und West-Antarktikas 
in der Terminologie der Plattentektonik (Elliott 1991). a) zeigt die pazifische 
Gondwanagrenze, wie sie vom Perm bis zum frÃ¼he Jura bestand; b) wie sie im spÃ¤te 
Jura bis zur frÃ¼he Kreide ausgebildet war. 
1.4.4 Der Kontinentalrand des sÃ¼dliche Afrikas 
Die im Zeitraum von 198 Ma bis 173 Ma im afrikanischen Hinterland ausgeflos- 
senen kontinentalen Flutbasalte (Karoobasalte, s. Abb. 1.6) sind eine Folge des 
Vulkanismus, der das initiale Rifting begleitete (Cox 1992). Kontinentale 
Flutbasalte sind ein typisches Merkmal von Rifting Ã¼be Manteldiapiren (White 
und McKenzie 1989)'9,20. 
Abb. 1.14: Gondwana-Rekonstruktion fÃ¼ Afrika und Ost-Antarktika nach Mougenot et 
al. (199 1). Der kontinentale Ursprung des Agulhas-Plateaus (Plateau des Aiguilles) und 
Mozambique RÃ¼cken (Ride du Mozambique) ist hierbei besÃ¼cksichtigt 
Die geowissenschaftliche Erforschung der Kontinentgrenze des sÃ¼dÃ¶stlich 
Afrikas ist bisher nur spÃ¤rlic durchgefÃ¼hr worden. Untersuchungen des 
Agulhas-Plateaus (Tucholke et al. 1981, Antoine und Moyes 1992) und des 
Mozambique Ridge (Chetty und Green 1977, Mougenot et al. 1991) zeigen 
deren kontinentalen Ursprung (s. Abb. 1 . 1 3 ) .  Dies widerspricht den meisten 
Gondwana-Rekonstruktionen, da diese Afrika und Ost-Antarktika zu eng an- 
einanderlegen (s. Abb. 1 .3a ) .  Im Falle des Grunow-Modells schlieÃŸ obige 
Tatsache auch die Anlagerung des EWM-Blocks an Coats Land aus. Corner 
und Groenewald ( 1 9 9 1 )  postulieren, daÂ die magnetische Beattie-Anomalie 
SÃ¼dafrika mit den magnetischen Anomalien des Falkland-Plateaus und westli- 
chen Queen Maud Landes eine magnetische Lineation bilden. Daraus ergibt 
"~nde re  Beispiele von kontinentalen Flutbasalten sind die indischen Deecan und sÃ¼damerikanische 
Parani Basalte (White 1992h). Zu letzteren sind die afrikanischen Etendeka Basalte konjugiert, 
1^n anderen Modellen (Alt et al. 1988, Oherbeck et al. 1993) werden Meteoriten EinschlÃ¤g 
(Impaktkrater) fÃ¼ kontinentale Fluthasaite verantwortlich gemacht. Kontinentale Flutbasalte wÃ¤re 
demnach mit den Maren des Mondes vergleichbar. 
sich ebenfalls eine Gondwana-Rekonstruktion, die der von Mougenot et al. 
(1991) Ã¤hnlic ist (Abb. 1 .l4). 
Magnetische Daten des MAGSAT-Satelliten zeigen eine starke Anomalie ent- 
lang der sÃ¼dafrikanische KÃ¼st vor dem Kap der Guten Hoffnung bis 
Madagaskar, die als Relikt des Manteldiapirs gedeutet wird (Antoine und 
Moyes 1992). 
Einige Ergebnisse der Untersuchungen am ost-antarktischen Kontinentalrand 
werden in dieser Arbeit mit Strukturen des afrikanischen Kontinentalrandes 
verglichen werden. 
1.5 Zusammenfassung der Fragestellungen 
Der in diesem Kapitel gegebene Uberblick Ã¼be verschiedene Modelle zur 
Gondwana-Rekonstruktion, zur Driftgeschichte der Kontinente und 
Mikroplatten sowie zum Verlauf und zu den Strukturen des Kontinentalrandes 
im Weddell Meer zeigt folgende Fragen auf: 
1) FÃ¼ welche Gondwana-Rekonstruktionen lassen sich Hinweise finden, wel- 
che Rekonstruktionen lassen sich ausschlieÃŸen 
Diese Frage zielt in erster Linie auf die Untersuchung der Krustenstruktur des 
sudlichen Weddell Meeres. Der wichtige Unterschied zwischen dem Grunow- 
und dem Storey-Modell war der, daÂ das Grunow-Modell wegen der sinistralen 
Blattverschiebung des EWM-Blocks an Berkner Island vorbei ozeanische 
Kruste zwischen Berkner Island und der Antarktischen Halbinsel impliziert. Das 
Storey-Modell dagegen fordert dort gedehnte, kontinentale Kruste. 
2) Ist die Krustenstruktur des Kontinentalrandes vor Queen Maud Land typisch 
fÃ¼ passive KontinentalrÃ¤nde vom vulkanischen Typ? 
Wegen der weiten Verbreitung von "dipping reflectors" in den Deckschichten 
des Schelfes vor Queen Maud Land und wegen der Karoo-Basalte im sudlichen 
Afrika wird als Mechanismus fÃ¼ das Rifting zwischen Afrika und Antarktika 
das Wechselspiel von Subduktionszonen getriggertem, initialem Rifting und ei- 
nem Manteldiapir angenommen. Es ergibt sich die Frage, in wieweit dieser 
ProzeB die tiefere Kruste an den gegenÃ¼berliegende KontinentalrÃ¤nder ge- 
prÃ¤g hat. 
3) Bilden das Explora- und Andenes-Escarpment eine geologische undloder 
strukturelle Einheit? 
Wesentliche Aussage des Hinz-Kristoffersen Modells war, daÂ das Explora- und 
Andenes-Escarpn~ent den Kontinentalrand markieren. Wenn gezeigt werden 
kann, daÂ die beiden Escarpments keine Einheit bilden, ergeben sich neue 
FreirÃ¤um fÃ¼ die Rekonstruktion der Driftgeschichte der west-antarktischen 
Tesrane. 
4) Welche Modelle Ã¼be den Verlauf des Kontinentalrandes im Weddell Meer 
ergeben sich aus den Antworten der vorhergehenden Fragen? 
Die Ergebnisse der Untersuchungen in dieser Arbeit bieten zusammen mit zuvor 
bekannten geowissenschaftlichen Erkenntnissen die MÃ¶glichkeit Alternativen 
zum Hinz-Kristoffersen Modell vorzuschlagen. 
2 GEWINNUNG UND VERARBEITUNG DER SEISMISCHEN DATEN 
In diesem Kapitel werden die fÃ¼ die Gewinnung, Verarbeitung und 
Interpretation seismischer Daten verwendeten Methoden und Techniken be- 
schrieben. FÃ¼ die folgenden AusfÃ¼hrunge wird die Kenntnis von marinen und 
refraktionsseismischen Messungen vorausgesetzt. Die meisten der Verfahren 
sind weithin Ã¼blic und werden daher nur kurz umrissen. 
Der Umstand, daÂ viele der marinen Messungen in Eis bedeckten Gebieten 
durchgefÃ¼hr worden sind, fÃ¼hr zu Besonderheiten, auf die detaillierter einge- 
gangen wird. 
2.1 Datengewinnung 
Der Bereich Datengewinnung umfaÂ§ die Anregung, die Aufnahme und das 
Speichern von seismischen Signalen. FÃ¼ allgemeine AusfÃ¼hrunge zu diesem 
Problemkreis sei auf Sheriff und Geldart (1985) oder Militzer und Weber (1987) 
verwiesen. 
2.1.1 Seismische Quellen 
FÃ¼ ein 1984 vermessenes refraktionsseismisches Profil wurden 25 kg Ladungen 
Seismogelit-Sprengstoff als seismische Quelle verwendet; in allen anderen FÃ¤lle 
erzeugte eine BOLT-800CT Airgun mit 1940 in3 Kammervolumen (ca. 3 1,8 1) 
das seismische Signal fÃ¼ die refraktionsseismischen Messungen. Der 
Betriebsdruck betrug etwa 130 bar. Die Ausblas- bzw. Schlepptiefe ergab sich 
aus folgenden Ãœberlegungen 
Die Hauptsignalenergie der registrierten Signale liegt etwa zwischen 4 und 12 
Hz. Um ein mÃ¶glichs energiereiches Signal zu erhalten, sollte das Bubble-Signal 
ebenfalls in diesem Frequenzband liegen. Die empirische Rayleigh-Willis 
Beziehung (Forkmann und SchmÃ¶lle 1987) stellt einen Zusammenhang von 
Ausblastiefe und Bubble-Frequenz her. Sie lautet: 
mit: F: Frequenz des Bubble-Signals in lls, 
P: Betriebsdruck in bar, 
V: Kammervolumen der Airgun in 1, 
h: Ausblastiefe der Airgun, 
Die praktikable Schlepptiefe ist durch zwei Faktoren limitiert. Bei einer zu fla- 
chen Schlepptiefe entsteht ein Energieverlust durch Ausblasen der injezierten 
Luftblase an der WasseroberflÃ¤che Da die Airgun mit dem Schiffsrumpf nicht 
starr, sondern mit Stahlseilen verbunden ist, bedeutet eine grÃ¶ÃŸe Ausblastiefe 
wegen der der Fahrtrichtung entgegengesetzten Verdriftung der Airgun eine 
grÃ¶ÃŸe Schleppentfernung vom Heck. Um jedoch keine BeschÃ¤digun der 
Airgun durch hinter dem Schiff in die Fahrtrinne driftendes Meereis zu verursa- 
chen (siehe auch Abb. 2.2b), sollte die Schleppentfernung je nach 
Meereisbedingungen maximal 20 m betragen. FÃ¼ die Ausblastiefe wurde so ein 
Wert von etwa 10 m gewÃ¤hlt was sowohl nach der Rayleigh-Willis Beziehung, 
als auch nach Experimenten der Fa. BOLT zu einer Bubble Frequenz von 6 Hz 
fÃ¼hrt! 
Wegen der WellenlÃ¤ng um 250 m muÃ die Interferenz des PrimÃ¤rsignal mit 
dem an der WasseroberflÃ¤ch reflektierten Signal, dem Ghost-Signal, nicht wei- 
ter berÃ¼cksichtig werden. 
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Abb. 2.1: Airgun-Array mit acht 3 1-Airguns (Jokat et al., eingereicht bei First Break). 
Airgun-Arrays2, also BÃ¼ndelunge von Airguns (s. Abb. 2.1), dienten als seis- 
mische Quelle fÃ¼ die in dieser Arbeit ausgewerteten reflexionsseismischen 
~ i n e  Formel von Harjes (1985) liefert fÃ¼ diesen Fall etwa um 0,5 Hz hÃ¶her Werte. 
-1m Gegensatz zu industriell eingesetzten Airgun-Arrays sind die Airguns an einem starren Gestell bzw. 
Rahmen aufgehÃ¤ngt Dies soll verhindern, daÂ das Array Ã¼be vtl. vorhandenes Meereis gezogen wird. 
Daten. Die interferierenden Signale der einzelnen Airguns sollen zu einer 
VerstÃ¤rkun der PrimÃ¤rsignal und zu einer AbschwÃ¤chun des Bubble-Signals 
fÃ¼hren Da hochauflÃ¶send Signale erzeugt werden sollen, muÃ in diesem Fall 
das Bubble-Signal unterdrÃ¼ck werden, zumal das Bubble-Signal Reflexionen 
maskieren kann. 
WÃ¤hren der MeÃŸfahr 1990 wurden zwei Arrays mit je 3 Prakla-Seismos 
Airguns (2,5, 2,O und 1,2 1 Kammervolumen) vom Typ VLF und 5,7 1 
Gesamtvolumen verwendet, von denen jeweils eines zur Zeit betrieben wurde. 
1992 kam ein Array mit 8 X 3 1-Airguns des gleichen Typs zum Einsatz. (s. Abb. 
2.1). Dieses Airgun-Array verfÃ¼g Ã¼be 2 AbriÃŸ-Hydrophone mit denen das 
Nahfeld des abgestrahlten Signals kontrolliert werden kann. 
Um eine konstruktive Ãœberlagerun von PrimÃ¤rsigna und Ghost-Signal zu er- 
reichen, muÃ das Airgun-Array wegen der Phasendrehung um 180' bei der 
Reflexion an der WasseroberflÃ¤ch in einer Wassertiefe geschleppt werden, die 
einem Viertel der WellenlÃ¤ng der Hauptsignalenergie entspricht. Diese liegt 
etwa bei 75 Hz (s. Abb. 2.13), weshalb eine Ausblastiefe der Airguns von 5 m 
angestrebt wurde (s. Abb. 2.2~1). 
Das Airgun-Array ist wegen seiner GrÃ¶Ã und der grÃ¶ÃŸer Anzahl von 
Versorgungsleitungen anfalliger fÃ¼ durch Meereis verursachte SchÃ¤den Daher 
wurde die Entfernung zum Schiff kleiner als 5 m gehalten (s. Abb. 2.2b). Durch 
Reflexionen des Signals am Schiffsrumpf verursachte StÃ¶runge muÃŸte dabei 
in Kauf genommen werden. 
2.1.2 Aufnahme seismischer Daten 
Seismische Aufnehmer wandeln die eigene Schwingbewegungen, die durch das 
Eintreffen von seismischen Signalen entstehen, in dieser Schwingbewegung 
proportionale elektrische Spannungen um (Forkrnann und SchmÃ¶lle 1987). 
Bei den 1990 und 1992 durchgefÃ¼hrte refraktionsseismischen Messungen ka- 
men als seismische Aufnehmer sowohl die Seismometer des Observatoriums der 
Georg-von-Neumeyer Station als auch Geophonketten zum Einsatz. 
Das Observatorium verwendet MARK L-IV 3-Komponenten Seismometer mit 
1 Hz Eigenfrequenz. Seismometer des gleichen Typs fanden bereits 1984 auf 
dem Filchner-Schelfeis (Station GP 110) bzw. auf der angrenzenden 
Antarktischen Halbinsel (Station RB) Verwendung. 
Bei den 1992 sowohl auf dem Filchner- als auch auf dem EkstrÃ¶m-Schelfei 
verwendeten mobilen RefTek-Stationen (s. nÃ¤chste Abschnitt) kamen 
Geophon-Ketten der Firma SENSOR zum Einsatz. Jede Geophon-Kette besteht 
aus 6 in Reihe geschalteten Vertikal-Geophonen mit 4,5 Hz Eigenfrequenz. Die 
Anordnung der Geophone wurde jeweils so gewÃ¤hlt daÂ zwei Quadrate von 










Abb. 2.2: a) Seitenansicht des Hecks von RV Polarstern mit Streamer und Airgun-Array 
( 3  Airguns). b) Aufsicht auf das Heck von RVPolarstern mit Streamer und Airgun-Array 
(3 Airguns) (nach Jokat et al., eingereicht bei First Break). 
kohÃ¤rente Rauschens betrug der Abstand zwischen beiden Geophon-Arrays 
200 m. Ein Geophon-Array bestand aus sechs Ketten, die auf zwei KanÃ¤l ver- 
teilt waren. Das zweite Geophon-Array mit vier Geophon-Ketten belegte einen 
dritten Kanal. Geophone und Geophonkabel waren im Firn vergraben und mit 
Schnee verdammt, um die Ankopplung und den Schutz vor dem Wind zu ver- 
bessern. 
Abb. 2.3: Anordnung der Geophon-Ketten beim Einsatz der RefTek-Stationen. Die 
Geophone sind durch schwarze Punkte markiert. 
Die Aufnahme der seismischen Signale bei reflexionsseismischen Messungen er- 
folgte mit Streamern. 
Zur VerfÃ¼gun stand ein Streamer des Typs SHHP der Firma Prakla-Seismos mit 
12 aktiven Sektionen 5 50 m LÃ¤ng (zusammen also 600 m aktive LÃ¤nge) Eine 
aktive Sektion umfaÃŸ 8 Hydrophongruppen mit je 8 Einzelhydrophonen und 
2 Hz Eigenfrequenz. Der Abstand zwischen den  Mittelpunkten der 
Hydrophongruppen betrÃ¤g 6,25 m. Mit Lead-In Kabel (100 m) und 3 passiven, 
50 m langen Stretch-Sektionen kann ein maximaler Offset von 850 m erziehlt 
werden. 
Der 1992 nur zeitweise verwendete Streamer der Firma SYNTRON besteht aus 
24 jeweils 100 m langen aktiven Sektionen. Jede aktive Sektion beinhaltet 4 
Hydrophongruppen mit 16 Einzelhydrophonen und 4 Hz Eigenfrequenz. Der 
Mittenabstand der Hydrophongruppen betrÃ¤g 25  m. Dem insgesamt 2400 m 
langen aktiven Teil waren Ca. 20 m Lead-In Kabel und eine passive Stretch- 
Sektion von 50  m LÃ¤ng vorgeschaltet. 
Sonarbojen der Firma Fairfield-Technologie vom Typ SB89 dienten dazu, 
sowohl reflektierte als auch refraktierte Signale zu registrieren. Etwa 20 m unter 
der an der WasseroberflÃ¤ch schwimmenden Sonarboje hÃ¤ng ein Hydrophon, 
welches Signale zwischen 4,5 und 1000 Hz empfangen kann. Eine im 
Sonarbojen KÃ¶rpe befindliche Salztablette lÃ¶s sich im Wasser binnen 8 
Stunden auf, was zum Absinken der Sonarboje fÃ¼hrt Die Boje wird nicht wie- 
der eingesammelt, sie geht verloren. 
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Abb. 2.4: Schema der Sonarboje vom Typ SB89 von Fairfield Technologies. Die 
Sonarboje ist liegend gezeichnet. 
2.1.3 Speicherung seismischer Daten 
Die am seismischen Aufnehmer entstehenden analogen Signale werden an der 
Registrierstation digitalisiert, eventuell vorprozessiert (Frequenz-Filterung, 
Vorverstarkung) und auf einem Speichermedium gesichert. 
Die von den MARK-IV Seismometern aufgenommenen Signale wurden jeweils 
von PCM-Geraten (Puls Code Modulation) der Serie 5000 (Lennartz 
Electronic) registriert und mit NAGRA-TonbandgerÃ¤te gesichert. Die 
Zeitsynchronisation der auf dem Filchner-Schelfeis und der Antarktischen 
Halbinsel betriebenen PCM-Stationen erfolgte mit den gerateinternen Uhren. 
Die PCM-Gerate der Georg-von-Neumayer Station werden mit der dort vorhan- 
denen, per Kurzwelle kalibrierten Stationsuhr gesteuert. Diese GerÃ¤t erhalten 
die Daten Ã¼be Telemetrie-Stationen. 
Die verwendeten Reffek-Stationen vom Typ 72A speichern die digitalisierten 
Daten auf einer magnetische Festplatte (440 Mbyte), von wo sie Ã¼be eine 
SCSI-Schnittstelle mit Workstations der Firma SUN gelesen und auf EXABYTE 
(Video 8) Kassetten weggeschrieben werden. Die Zeitsynchronisation erfolgte 
Ã¼be das OMEGA-Zeitzeichen. 
Die Registrierung der von den Streamer-Hydrophonen empfangenen Signale er- 
folgte mit einer ES-2420 Apparatur (EG&G Geometrics). Gespeichert werden 
die Daten im SEG-D Format (Cavers et al. 1980) auf 9-Spur MagnetbÃ¤nder 
(6250 bpi). 
Die Sonarbojen senden die aufgenommenen Signale zu dem 2-Kanal 
Empfangersystem STR70 (Faifield Technologies), von welchem die Signale der 
seismischen Registriereinheit zugefÃ¼hr werden. Die digitalisierten Signale wer- 
den auf Hilfskanalen der SEG-D Feldbander gespeichert. 
2.2 Datenaufbereitung 
Unter dem Begriff Datenaufbereitung sind alle diejenigen Verfahren zusammen- 
gefaÃŸt die nÃ¶ti sind, um die Daten in eine Form zu bringen, aus der die jeweilig 
gewÃ¼nscht Information extrahiert werden kann. Zum Thema der Verarbeitung 
digitaler Zeitreihen (Filtertheorie) siehe Kanasewich (1981). Yilmaz (1987) liefert 
eine detailierte Abhandlung speziell Ã¼be die digitale Verarbeitung seismischer 
Daten. 
2.2.1 Aufbereitung refraktionsseismischer Daten 
Die Bearbeitungsschritte lassen sich in zwei Kategorien einteilen. Die erste 
Kategorie umfaÃŸ diejenigen Verfahren, welche der Geometrie der 
MeÃŸanordnun Rechnung tragen. In der zweiten Kategorie finden sich die 
Bearbeitungsschritte, die mit Verfahren der digitalen Zeitreihenanalyse die 
DatenqualitÃ¤ verbessern sollen. 
Die Datenverarbeitung fand in erster Linie auf einem Vektorrechner C201 der 
Firma CONVEX statt. Verwendet wurde das Programmpacket DISCO (Digicons 
Interactive Seismic Computer), in das am Alfred-Wegener-Institut entwickelte 
Module zum Aufsetzen der Geometrie eingebunden wurden. 
Ein Ablaufdiagramm fÃ¼ die Aufbereitung der Daten ist in Abb. 2.5 abgebildet. 
Die einzelnen Punkte dieses Diagramms werden im einzelnen besprochen. 
Konvertieren 1 Kopieren: 
Das Konvertieren / Kopieren der Felddaten in ein DISCO lesbares Format ist der 
erste Schritt der Datenaufbereitung. Die PCM-Felddaten werden mit einem 
PDP-11 Computer in das ESSTF-Format (European Seismological Standart Tape 
Format) konvertiert, welches wiederum von DISCO gelesen und weiterverarbei- 
tet werden kann3. 
Schufilisten erzeugen: 
Mit den Navigationsdaten und protokollierten SchuÃŸzeite werden die 
SchuÃŸliste erzeugt, die fÃ¼ jeden SchuÃ die interpolierten SchuÃŸkoordinate 
und Wassertiefen enthalten. Die Navigationsdaten des Schiffes werden von 
dem "Integrierten Navigationssystem mit Datenerfassung und automatischer 
Schiffssteuerung" (INDAS) erzeugt. Diesem System liegen die 
Satellitennavigation~syst~me TRANSIT und GPS zu Grunde. 
Demultiplexen: 
Beim Demultiplexen werden die auf den FeldbÃ¤nder in Form von 
Zeitsequenzen vorliegenden Daten nach Kanalsequenzen sortiert. In jeden 
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Abb. 2.5: Ablaufdiagramm fÃ¼ die Aufbereitung refraktionsseisrnischer Daten (Symbole 
aus Fechner 1994). 
Trace-Header werden Geometrie-Informationen geschrieben. Die demultiplexten 
Daten werden auf 9-Spur BÃ¤nder oder 3480 Cartridges gesichert. Zur 
Verringerung der zu sichernden Datenmengen kann jedes Seismogramm beim 
Demultiplexen um den Faktor tred=x/vred mit einer Vred verkÃ¼rz werden, wobei 
Vred fÃ¼ die Reduktionsgeschwindigkeit (8 kmls) steht. 
Editieren: 
Der ProzeÃ des Editierens beinhaltet das Entfernen von schlechten 
DatenkanÃ¤le und das UberprÃ¼fe der Kanale hinsichtlich ihrer PolaritÃ¤t 
Weiterhin werden Nadelimpulse, welche z.B. von elektrostatischen 
Entladungen herrÃ¼hren aus den Daten entfernt. 
Stapeln: 
Das Stapeln der drei Z-Komponenten der RefTek-Stationen erhÃ¶h das 
SignalIRausch-VerhÃ¤ltni und vermindert die zu bearbeitende Datenmenge. 
Frequenz-Filterung: 
Bei der Frequenz-Filterung sollen diejenigen Frequenzbereiche der registrierten 
Daten herausgefiltert werden, die keine signifikante Signalenergie beinhalten. 
Das von DISCO verwendete Filter ist ein null-phasiges FIR-Filter, d.h. der 
FilterprozeÃ ist immer stabil und es werden keine Phasenverschiebung durch 
den Filterprozesses verursacht. Die Filtergrenzen werden anhand von 
Spektralanalysen festgesetzt. 
Abb. 2.6a zeigt einen Ausschnitt eines Seismogramms, welches vor dem 
Filchner-Schelfeis gemessen wurde (Profil 920 10, Station 1 1, s. Kapitel 3.1.2). 
Der Abstand von der Quelle zum Geophon-Array betragt etwa 35 km. Das 
Geophon-Array befand sich nur etwa 200 m von der Schelfeiskante entfernt. 
Der Ersteinsatz der refraktierten Welle liegt bei 10,7 s. Wie zu erkennen ist, liegt 
die Amplitude der nach 10,7 s folgenden Signale nicht Ã¼be denen des vorher- 
gehenden Rauschens. Das dazugehÃ¶rig Amplitudenspektrum (Abb. 2.6b) zeigt 
hohe Energie unterhalb der Eigenfrequenz der Geophone (4,5 Hz). Dieses 
Rauschen kann sowohl auf Geraterauschen, oder aber auf hochenergetisches 
Umgebungs-Rauschen zuruckgefÃ¼hr werden. 
Der in Abb. 2.7a abgebildete Seismogramm-Ausschnitt stammt von einer 
RefTek-Station (Profil 92120, Station 122), die sich etwa 6 km im Inneren des 
EkstrÃ¶m-Schelfeise befand. Der SchuÃŸpunkt-EmpfÃ¤ng Abstand betrug eben- 
falls 35 km. Der Ersteinsatz liegt bei 8,7 s. Das Amplitudenspektrum (Abb. 2.7b) 
weist im unteren Frequenzbereich - bis 3,5 Hz - erheblich weniger Energie auf 
als das im vorhergehenden Beispiel. Wegen des grÃ¶ÃŸer Abstands zur 
Schelfeiskante kann vermutet werden, daÂ die Brandung an der Schelfeiskante 
fÃ¼ das starke niederfrequente Rauschen verantwortlich ist. In beiden Fallen 
herrschten geringe Windgeschwindigkeiten. 
Tred (s) 
Frequenz (Hz) 
Abb. 2.6: a) zeigt den Seismogramm-Ausschnitt von Profil 92010, Station 11, von 10,O 





Abb. 2.7: a) zeigt den Seismogramm-Ausschnitt von Profil 92120, Station 122, von 





Abb. 2.8: a) zeigt den Seismogramm-Ausschnitt von Profil 92010, Station 11, von 0,O - 
2,O s. b) zeigt das dazugehÃ¶rig Amplitudenspektmm. 
In den zwei Beispielen liegt das absolute Maximum zwischen 6,O und 6,5 Hz, 
was der postulierten Bubble-Frequenz entspricht. Zwischen 2 und 14 Hz liegen 
jeweils etwa 80% der gesamten Energie. 
In Abb. 2.8a ist der Bereich von 0 s bis 2 s des gleichen Seismogramms wie in 
Abb. 2.6a. Da dieser Zeitbereich vor dem eigentlichen SchuÃ liegt, ist das 
Amplitudenspektrum (Abb. 2.8b) reprÃ¤sentati fÃ¼ den Rauschpegel. Das 
Amplitudenspektrum weist eine Ã¤hnlich Einhiillende wie die vorhergehenden 
Beispiele auf. Das Spektrum ist also von dem "Nachhall", bestehend aus 
Multiplen und S-Wellen EinsÃ¤tze des 30 s zuvor a usgelÃ¶ste seismischen 
Signales, geprÃ¤gt Es ist zu erwarten, daÂ eine VergrÃ¶ÃŸeru des SchuÃŸintervall 
den "Nachhall" der vorhergehenden SchÃ¼ss vermindert und so das VerhÃ¤ltni 
von Signal- zu Rauschenergie verbessert. Selbst eine Verdoppelung des 
Schufiintervalls (160 m SchuÃŸabstand zeigt keine signifikante 
Verschlechterung der Phasenkorrelation. 
Als Eckfrequenzen fÃ¼ die Filterung hat sich als DurchlaÃŸ-Bereic das Intervall 
von 4 bis 10 oder 12 Hz bewÃ¤hrt Der Ãœbergan vom DurchlaÃŸbereic (-3 db 
DÃ¤mpfun an den Anfangs- und Endpunkten des DurchlaÃŸbereiches zum voll- 
stÃ¤ndi unterdrÃ¼ckte Frequenzbereich wird mit einer Kosinus-Flanke von 2 bis 
5 Hz LÃ¤ng vollzogen. 
Binning: 
Unter Binning wird das vertikale Stapeln von Seismogrammen innerhalb be- 
stimmter Offset-Intervalle verstanden. Hierzu wird das Profil in Abschnitte glei- 
cher LÃ¤ng (Bins) aufgeteilt. Alle Seismogramme innerhalb eines Bins werden 
gestapelt und im Mittelpunkt des Bins geplottet. Die Binweite soll dabei nur so 
groÃ sein, daÂ beim StapelprozeÃ keine destruktiven Interferenzen auftreten. 
Diese treten auf, wenn sich einzelne Signalphasen innerhalb eines Bins um mehr 
als die HÃ¤lft ihrer WellenlÃ¤ng verschieben. Einfache geometrische 
Ãœberlegunge (Hepper 1991) fÃ¼hre zu der Beziehung fÃ¼ die maximale 
Binweite Bmax: 
mit f Hauptsignalfrequenz 
V: Scheingeschwindigkeit der Signalphase 
vred: Reduktionsgeschwindigkeit. 
Ein wichtiges Ziel des Binnings ist die Erzeugung von Ã¤quidistante 
Seismogramm-AbstÃ¤nden was zwingende Voraussetzung fÃ¼ die fk-Filterung ist 
(s.u.). Des weiteren kann das SignalIRausch-VerhÃ¤ltni erhÃ¶h oder die 
Datenmenge - z.B. fÃ¼ Abbildungen - verringert werden. 
Wegen der Meereisbedingungen konnten die seismischen Signale oft nicht 
entlang eines geraden Profils angeregt werden. Beim Plotten der Seismograrnm- 
Montagen findet eine Projektion der SchuÃŸpunkt auf eine Gerade statt, da der 
Azimut zwischen SchuÃŸpunkt und Aufnehmer-Position nicht berÃ¼cksichtig 
wird. FÃ¤hr das Schiff z.B. senkrecht zur eigentlichen Profilrichtung, Ã¤nder sich 
der Abstand zwischen Aufnehmer und seismischer Quelle von SchuÃ zu SchuÃ 
kaum. In der Seimogramm-Montage werden dann mehrere Seismogramme so 
dicht beieinander geplottet, daÂ keine Identifizierung der Signalphasen erfolgen 
kann. Werden einzelne Seismogramme beim Plotten weggelassen, so geht 
Information verloren. Durch das Binning werden diese Seismogramme zusam- 
mengefaÃŸt so daÂ eine Auswertung der Daten erfolgen kann. 
In Abb. 2.9. a) ist die Seismogramm-Montage (Profil 9201 1, Station 11) ohne 
Binning dargestellt (SchuÃŸpunk Abstand knapp 80 m, zur Abbildungsform s. 
U.). Die SchwÃ¤rzun der Seismogramm-Montage wischen 85 und 95 km ist auf 
die KursÃ¤nderunge des Schiffes bei der Station 12 (s. Karte S. XX) zurÃ¼ckzu 
fÃ¼hren In der gleichen Sektion sind nach dem Binning (Abb. 2.9b) deutlich die 
Signalphasen im entsprechenden Bereich zu verfolgen. 

was was 
Frequenz-Wellenzahl- (fk-) Filterung: 
Die &-Filterung ist ein 2-dimensionaler FilterprozeÃ zur UnterdrÃ¼ckun oder 
VerstÃ¤rkun von (Schein-) Geschwindigkeiten in Seismogramm-Montagen. 
Anwendung findet dieses Filterverfahren im folgenden zur Unterdruckung der 
direkten Wasser-Welle. 
Bei der fk-Filterung wird durch Fourier-Transformation der Zeitbereich in den 
Frequenz-Bereich f und der Entfernungsbereich in den Wellenzahl-Bereich k 
transformiert. Wegen der Beziehung V=%, wobei V die Geschwindigkeit, f die 
Frequenz und â die WellenlÃ¤ng ist, entspricht eine konstante Geschwindigkeit 
einer Geraden im &-Raum. 
Abb. 2.10a zeigt die &-Analyse der Seismogramm-Montage aus Abb. 2.9a, und 
zwar aus dem Bereich zwischen 60 und 70 km. In den Daten maskiert dort die 
Wasser-Welle die Signalphasen ab 8,5 s. Vor der fk-Analyse ist ein Binning mit 
einer Binweite von 80 m durchgefÃ¼hr worden, um die ~ ~ u i d i s t a n z  der 
Seismogramme fÃ¼ die Fourier-Transformation herzustellen. Demnach betrÃ¤g die 
Nyquist-Wellenzahl K ~ ~ = l / 1 6 0 m .  In der '&-Analyse entspricht eine dunkle 
FÃ¤rbun hoher Signalenergie, eine helle FÃ¤rbun geringerer Energie. Die fk- 
Funktion der Wasser-Welle (Pw) ist deutlich als lineare Struktur im Diagramm zu 
erkennen. 
Nach der fk-Filterung - der Geschwindigkeitsbereich zwischen 1300 und 1600 
m/s wurde unterdrÃ¼ck - sind weitere Signalphasen (PmP-Phase) in Abb. 2.9b irn 
zuvor von der Wasser-Welle Ãœberdeckte Bereich zu erkennen. In der fk- 
Analyse (Abb. 2.lOb) ist die der Wasser-Welle entsprechende fk-Funktion un- 
terdrÃ¼ckt 
Bei einer Signalenergie von 10 Hz ist die Wellenzahl der Wasser-Welle (v=1420 
mls) k=l/142 m, also grÃ¶ÃŸ als die Nyquist-Wellenzahl. Der daraus resultierende 
Aliasing-Effekt macht sich im oben diskutierten Beispiel nicht bemerkbar. Aus 
der Diskussion der Spektren weiter oben ergibt sich wegen des "Nachhalls" des 
jeweils vorhergehenden Schusses die Forderung nach grÃ–l3ere SchuÃŸpunkt 
abstÃ¤nden Wegen der daraus resultierenden, kleineren Nyquist-Wellenzahl 
kann dies zu Aliasing-Problemen bei der fk-Filterung der Wasser-Welle fÃ¼hren 
Dekonvolution: 
Die Unterdruckung von Multiplen sowie die Signalkompression zur Erzielung 
einer hÃ¶here vertikalen AuflÃ¶sun ist das Ziel der Dekonvolution. Dabei 
wurde ein Vorhersage-Fehler Filter verwendet, dessen VorhersagelÃ¤ng dem 
zweiten Nulldurchgang der Autokorrelationsfunktion jedes Seismogramms ent- 
spricht. Wegen des meist sehr niedrigen SignalIRausch-VerhÃ¤ltnisse (s. Abb. 
2.6) fÃ¼hrt die Dekonvolution hÃ¤ufi zu einer zu starken SignalabschwÃ¤chung 
weshalb dieses Filterverfahren nur in einzelnen FÃ¤lle angewendet wurde. Ein 
Beispiel hierzu wird weiter unten besprochen. 
Abb. 2.10: a) fl-Spektrum der Seismogramm-Montage aus Abb. 2.9a (60-70 km). b) 
fl-Spektrum nach fk-Filterung. 
Amplitudenausgleich: 
Die Energieverluste durch Transmissionsverluste, sphÃ¤risch Divergenz und 
Absorption werden durch einen Amplitudenausgleich (AGC4) ausgeglichen5. 
Weiterhin werden zeitunabhÃ¤ngig Differenzen in der mittleren Energie ver- 
schiedener Seismogramme aufgehoben. Hierbei werden zuerst die BetrÃ¤g der 
Signal-Amplituden aller sich innerhalb eines Fensters befindlichen StÃ¼tzstelle 
(Samples) aufsummiert. Das Sample in der Mitte des Fensters wird dann mit der 
Amplitudensumme, welche mit der Anzahl der Samples innerhalb des Fensters 
gewichtet wird, skaliert. AnschlieÃŸen wird das Fenster um ein Sample verscho- 
ben und das Verfahren wiederholt sich. Als FensterlÃ¤ng haben sich Werte zwi- 
schen 1000 und 2000 ms bewÃ¤hrt 
Ein Beispiel fÃ¼ einige der Bearbeitungsschritte ist in Abb. 2.11 dargestellt. Die 
Abbildung beinhaltet eine Seismogramm-Montage nach den einzelnen 
Bearbeitungsschritten. 
Abb. 2.11a zeigt die SeismogTamm-Montage unbearbeitet nach dem 
Demultiplexen. Die Seismogramm-Montage beinhaltet refraktierte Signale (Pg, 
Ersteinsatz) und die langsamere Wasser-Welle (Pw) mit starker Amplitude. 
Der EinfluÃ einer Amplitudenausgleich mit 1000 ms FensterlÃ¤ng wird in Abb. 
2.1 1b deutlich sichtbar. Die Amplituden der verschiedenen Signalphasen sind 
ausgeglichen, es zeigt sich eine Folge von Reflexionen (PcP-Phasen) spÃ¤te als 
die Wasser-Welle. 
Nach einer Frequenz-Filterung (4 - 12 Hz) treten die PcP-Phasen in Abb. 2.1 l c  
wegen des grÃ¶ÃŸer SignalIRausch-VerhÃ¤ltnisse deutlicher hervor. 
Die Dekonvolution mit aus den ErsteinsÃ¤tze extrahierten Wavelets fÃ¼hr zu ei- 
ner deutlichen Kompression des Ersteinsatzes und damit zu einer deutlicheren 
Abgrenzung zu den nachfolgenden Signalen (Abb. 2.1 ld). 
Die UnterdrÃ¼ckun der Wasser-Welle durch eine fk-Filterung zeigt Abb. 2.1 1e. 
2.2.2 Aufbereitung reflexionsseismischer Daten 
Wie bei der Bearbeitung refraktionsseismischer Daten besteht die Aufbereitung 
reflexionsseismischer Daten aus Bearbeitungsschritten zur Aufsetzung der 
Geometrie und aus Verfahren der diskreten Zeitreihenbearbeitung. Die 
Verfahren sind in der Literatur vielfach beschrieben (z.B. Yilmaz 1987, Sheriff 
und Geldart 1985), weshalb hier nur ein prinzipieller Ãœberblic Å¸be die ange- 
wendeten Verfahren gegeben wird. AusfÃ¼hrunge Ã¼be die Bearbeitung der 
vom AWI gemessenen Daten finden sich bei Kaul (1991). 
Name AGC (Automatie Gain Control) entstammt der analogen Datenverarbeitung. 
^ ~ i e  Anwendung einer AGC stellt keinen Versuch zur "True Amplitude Recovery" dar; sie kompensiert 
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Abb. 2.12: Bearbeitung reflexionsseismischer Daten. 
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Einen Uberblick Ã¼be die verwendeten Verfahren gibt Abb. 2.12. Eine 
Besonderheit tritt beim CDP-Sortieren auf. Die Meereisbedingungen fÃ¼hre oft 
zu nichtlinearen ProfilverlÃ¤ufe sowie zu unregelmÃ¤ÃŸig SchuÃŸ bzw. CDP- 
AbstÃ¤nden Um diese UnregelmÃ¤ÃŸigkeit auszugleichen, wird das Profil in 
Ã¤quidistant Intervalle (Bins) unterteilt. Alle Seismogramme, die innerhalb eines 
Bins liegen, werden einem zuvor definiertem CDP-Modell zugeordnet. 
Im Gegensatz zu refraktionsseismischen Registrierungen weisen die reflexions- 
seismischen Daten ein wesentlich breitbandigeres Spektrum auf. Abb. 2.13 zeigt 
das Amplitudenspektrum einer Meeresbodenreflexion aus 4 km Tiefe. Die 
Hauptsignalenergie der mit dem 8x3 1 Array angeregten seismischen Signals 
liegt zwischen 10 und 150 Hz. Als Filtergrenzen erwiesen sich 20 Hz und 120 
Hz als gÃ¼nstig FrequenzstÃ¼tzstelle fÃ¼ den oberflÃ¤chennahe Bereich. 
Frequenz (Hz) 
Abb. 2.13: Amplitudenspektrum einer Meeresbodenreflexion aus 4 km Wassertiefe. Das 
8 X 3 1 Airgun-An'ay war die seismische Quelle. 
2.3 Datenauswertung 
Bei der Datenauswertung werden die fertig aufbearbeiteten Seismogramm- 
Montagen auf ihren Informationsgehalt hin analysiert. 
Ziel der Auswertung von refraktionsseismischen Seismogramm-Montagen ist 
die Erstellung von ein- oder zwei-dimensionalen Geschwindigkeits-Tiefen- 
Funktionen. Diese Funktionen sind nicht direkt aus den Seismogramm- 
Montagen abzulesen, sondern sind das Resultat weiterer Auswertungs-Schritte. 
Die Auswertung der reflexionsseismischen Seismogramm-Montagen erfolgt 
durch das Kartieren von lateral korrelierbaren Reflexionshorizonten. In 
Verbindung mit der Geschwindigkeitsinformation erfolgt dann die geowissen- 
schaftliche Interpretation. 
2.3.1 Auswertung refraktionsseismischer Seismogramm-Montagen 
Die Auswertung refraktionsseismischer Seismogramm-Montagen erfolgt nach 
dem in Abb. 2.14 dargestellten Ablaufdiagramm. 
Plotten der aufbearbeiteten Seismogramm-Montage 
I 
7 
Identifizieren und Picken der Signalphasen bzw. LaufzeitÃ¤st 
I 
Erstellen eines 1D Startmodells (Geschwindigkeits-Tiefen Funktion) 
durch strahlengeometrische Inversion und/oder durch xtv-Verfahren 
l 
Verifizierung bzw. Optimierung des l D  Inversionsergebnisses 
durch Modellierung (Ray-Tracing) 
L 
T 
Verifizierung bzw. Optimierung des 2D Inversionsergebnisses 
durch Modell ierun~ (Rav-Tracinsj 
. 
Geowissenschaftliche Interpretation 
Abb. 2.14: Ablaufdiagramm fÃ¼ die Auswertung refraktionsseismischer 
Seismogramm-Montagen. 
Plotten: 
FÃ¼ das Plotten der fertig aufbearbeiteten Seismogramm-Montagen wird jeder 
Zeitwert um den Faktor tred=x/vred km reduziert. 
Identifizierung von Signalphasen bzw. LaufzeitÃ¤sten 
In den geplotteten Seismogramm-Montagen werden Signalphasen und 
LaufzeitÃ¤st identifiziert. Folgende AbkÃ¼rzunge fÃ¼ Signalphasen werden 
verwendet (Tab. 2.1): 
Pw: Wasser-Welle 
Pg 1 Sg: in der Kruste refraktierte Welle (Kopf- oder Tauchwelle) 
PCP: intrakrustale Reflexion 
Pn: an der KrusteIMantelgrenze refraktierte Welle 
PmP: von der KrusteIMantelgrenze reflektiertes Signal 
Tab. 2.1: Bezeichnung der Signalphasen und ihre Bedeutung. 
Der Buchstabe P symbolisiert P-Wellen, der Buchstabe S kennzeichnet S- 
Wellen. Mit "Laufzeitast" werden die zu einer Schicht gehÃ¶rende 
Signalphasen bezeichnet. Die Abgrenzung der einzelnen LaufzeitÃ¤st erfolgt 
Ã¼be deren unterschiedliche Scheingeschwindigkeiten. Dieser Vorgehensweise 
liegt die Modellvorstellung zu Grunde, daÂ der Untergrund durch geologische 
Schichten mit ebenen Schichtgrenzen parametrisiert werden kann. Jede Schicht 
wird durch die seismischen Geschwindigkeiten von P- und S-Wellen (vp, vs) 
charakterisiert, die sich von den angenzenden Schichten unterscheiden. 
Der Begriff KrusteIMantelgrenze ist hier aus der "seismischen Sicht" zu verste- 
hen. Gemeint ist der Anstieg der vp mit der Tiefe von 5 7,6 kmls auf 2 8,O kmls 
(Mohorovicic DiskontinuitÃ¤t)6 wie er bei den Auswertungen in dieser Arbeit 
beobachtet wurde. 
Die Unterscheidung, ob eine Variation der Scheingeschwindigkeit auf eine neue 
geologische Schicht oder auf eine ~ n d e r u n ~  der Schichtneigung verursacht 
wird, kann nicht immer getroffen werden. Wenn die entsprechende 
Schichtgrenze von einem GegenschuÃ Ãœberdeck wird, kann diese Frage be- 
antwortet werden. Wegen des groÃŸe Abstandes zwischen den Aufnehmern 
kÃ¶nne laterale Variationen in der Erdkruste, vor allem im oberflÃ¤chennahe 
Bereich, kaum oder nicht kontrolliert werden. Bei geneigten Schichtgrenzen 
kÃ¶nne z.B. ~ n d e r u n ~ e n  des Schiffskurses, der sich nach den 
Meereisbedingungen richtet, ~ n d e r u n ~ e n  der Scheingeschwindigkeiten bewir- 
ken. Es hat sich als hilfreich erwiesen, mit der Seismogramm-Montage den 
Schiffskurs zwischen den Seismogrammen zu plotten. Als NÃ¤herun fÃ¼ den 
Schiffskurs wurde der Startwinkel a der Orthodrome7 gewÃ¤hlt Mit den 
Koordinaten (01, (02 (geographische Breite), Al, \1 (geographische LÃ¤nge und 
dem Abstand X zwischen den SchuÃŸpunkte berechnet sich dieser nach 
Bartsch (1975)8 mit 
6 ~ e i s s n e r  (1986) gibi einen Sprung von < 7,8 kmls auf > 7,s kmls als Definition der 
KrusteIMantelgrenze an. 
D i e  Orthodrome (Geradlaufende) ist auf der Kugel als Teil eines GroÃŸkreise die kÃ¼rzest 
Verbindungslinie zwischen zwei Punkten. Der Kurswinkel entlang der Orthodrome ist nicht konstant 
sondern variiert zunehmend mit wachsender Entfernung vom Anfangspunkt (Hake 1982). 
^ ~ i e s e  Gleichung gilt strenggenommen nur auf einer KugeloberflÃ¤che Der Fehler kann hier wegen X < 
100 m vernachliissigt werden. 
X = arc cos ( sin ((01) sin ($2) + cos ((01) cos ((02) cos (X2-Al) ) , 
und 
sin (X2-Al) sin (90Â° (02) 
a = arc sin sin (X) 
Die Ablesegenauigkeit der SignaleinsÃ¤tz ist abhÃ¤ngi von, dem SignaVRausch- 
VerhÃ¤ltnis lag jedoch unterhalb von 50 ms. Der folgende wiederholt auftre- 
tender Effekt erschwert in einigen FÃ¤lle die exakte Bestimmung eines Pg- 
Laufzeitastes (s. Abb. 2.15). Mit wachsendem Offset verschwindet die erste 
Halbwelle des Ersteinsatz im gezeigten Beispiel bei etwa 14 km. Vermutlich 
handelt es sich hierbei um Interferenzerscheinungen in den obersten 
Sedimentschichten9. Dieser Effekt ist nicht auf Variationen des abgestrahlten 
Signals zurÃ¼ckzufÃ¼hre In solchen FÃ¤lle wurde die Laufzeit entlang der zwei- 
ten, durchgehenden Halbwelle gepickt und anschlieÃŸen um eine Halbwelle 
reduziert. 
10 12 14 16 18 20 
DISTANCE [km] 
Abb. 2.15: Die erste Halbwelle der Pg-Phase verschwindet bei etwa 14 km. 
^ ~ a s  es sich bei dieser Erscheinung nicht um eine Folge des Stapclprozesses der drei RetTekKaniile 
handelt, ist Ã¼berprÃ¼f 

Wegen der Unkenntnis der wahren Neigungen der Schichtgrenzen und wegen 
der zu vermutenden lateralen Variation der oberen Schichten kann die 
Abweichung der berechneten und modellierten Scheingeschwindigkeiten von 
den wahren Schichtgeschwindigkeiten nicht quantifiziert werden. Daher bein- 
haltet die Angabe eines Geschwindigkeitsgradienten zu viele 
UnabwÃ¤gbarkeite und birgt die Gefahr der Uberinterpretation. 
ErfahrungsgemÃ¤ lassen sich in den Ray-Tracing Modellen die Schichtgrenzen 
um maximal 0,l km, die Schichtgeschwindigkeiten um maximal 0,l km/s variie- 
ren, ohne daÂ die Ãœbereinstimmun von gemessenen und modellierten 
Laufzeitwerten signifikant verloren geht.  Die Tiefen-  und 
Geschwindigkeitswerte im nÃ¤chste Kapitel sind daher mit einer Dezimalstelle 
angegeben. Diese Genauigkeit entspricht nur der Genauigkeit des Modells im 
Hinblick auf die Ãœbereinstimmun von gemessenen und berechneten 
Laufzeitwerten. Aussagen Ã¼be die Ã„quivalen von Modell und geologischer 
Struktur des Untergrundes sind kaum quantifizierbar. 
Die Modellierung von LaufzeitÃ¤ste soll nicht nur die Anpassung von 
Scheingeschwindigkeit und Laufzeit leisten, sondern auch die Anpassung von 
der gemessenen an die berechnete kritische Entfernung. Die kritische 
Entfernung ist der Offset, bei dem eine Ãœberkritisc reflektierte (Weitwinkel-) 
oder eine refraktierte Welle zum ersten mal die OberflÃ¤ch erreicht. Da ab dem 
kritischen Winkel keine Energie mehr in die untere Schicht transmittiert wird, ist 
die Amplitude einer reflektierten Welle dort maximal, was in den Seismogramm- 
Montagen erkennbar ist. Die Anpassung gemessener und berechneter kriti- 
schen Entfernung ist aus zwei Grunden problematisch. 
Zum einen wird ein Laufzeitast nur durch eine endliche Zahl von 
Strahlenwegen berechnet. Aus programmtechnischen Grunden fÃ¤ll der erste, 
berechnete Strahlenweg von Tauchwellen nicht mit der kritischen Entfernung 
zusammen, sondern tritt erst spÃ¤te an die OberflÃ¤che Das zweite Problem resul- 
tiert aus der oft unterbestimmten Geschwindigkeitsverteilung in den oberen 
Schichten, welche den Strahlenweg und damit die kritische Entfernung mitbe- 
einflussen. Zwar kÃ¶nne gemessene und berechnete kritische Entfernung durch 
EinfÃ¼hrun von zusÃ¤tzliche Schichten oder eines Geschwindigkeitsgradienten 
zur Deckung gebracht werden, doch birgt dies oft die Gefahr der 
~berinter~retat ion (s. 0.). 
Liegen seismisches Profil und Registrierstation auf einer Geraden, stimmen auch 
im Fall von geneigten Schichtgrenzen gemessene und berechnete Signal- 
Laufzeit von SchuÃ und GegenschuÃ wegen der Umkehrbarkeit des 
Strahlenweges Ã¼berein In diesem Fall ist eine 2D-Inversion (und 2D- 
Modellrechnung) unproblematisch. Liegen die Registrierstationen seitlich zum 
Profil versetzt, werden bei Hin- und RuckschuÃ trotz gleichem Offset unter- 
schiedliche Wege im Untergrund von den Strahlen durchlaufen und eine 2D- 
Modellierung ist nicht mehr zwingend mÃ¶glich 
Die Abb. 2.16 soll dies fÃ¼ eine reflektierte Welle verdeutlichen. Die SchÃ¼ss er- 
folgen entlang des seismischen Profils zwischen den Punkten P1 und P2; regi- 
striert werden die reflektierten Signale von den Stationen l und 2, die nicht in 
der Flucht des seismischen Profils liegen. Wegen des punktsymmetrischen 
Anordnung von Profil und Stationen sind die AbstÃ¤nd von P1 zu Station 2 
und von P2 zu Station l an der OberflÃ¤ch gleich. Da der Reflektor im 
Untergrund geneigt ist, werden die reflektierten Strahlen, die von P1 zu Station 
2 und von P2 zu Station l laufen, von unterschiedlichen Punkten in unter- 
schiedlicher Tiefe reflektiert. Dies fÃ¼hr zu unterschiedlichen Laufzeiten fÃ¼ 
SchuÃ und GegenschuÃŸ 
Der geschilderte Fall ist fÃ¼ fÃ¼ die hier ausgewerteten Refraktionsprofile die 
Regel, da die Fahrtroute des Schiffes mit der seismischen Quelle von den 
Meereisbedingungen abhÃ¤ngi ist. 
P1 OberflÃ¤ch 
Abb. 2.16: Trotz gleichem Abstand von SchuÃ und GegenschuÃ zu den Stationen sind 
die Laufzeiten unterschiedlich, da die Stationen nicht in VerlÃ¤ngerun des seismischen 
Profils liegen. P112: SchuÃŸpunkte Station 112: Seismogramm-Stationen. Die 
Strahlenwege sind als gestrichelte Linien mit Pfeil gezeichnet. 
Mit dem Ray-Tracing werden sowohl die lD- und 2D-Modellierungen durchge- 
fÃ¼hrt Der Begriff lD-Modell gegenÃ¼be 2D-Modellen meint, daÂ das 
Untergrundmodell durch eine einzige Geschwindigkeits-Tiefen-Funktion be- 
schrieben werden kann, SchichtmÃ¤chtigkeite und Geschwindigkeiten variieren 
hiebei lateral nicht. 
Abb. 2.17a zeigt das Ray-Tracing der gepickten Signallaufzeiten der 
Seismogramm-Montage aus Abb 2.9b. Die Pg, PCP, PmP und Pn-Phasen lassen 
sich mit der in Abb. 2.16a wiedergegebenen Geschwindigkeits-Tiefen-Funktion 
modellieren. Die vp von 6,5 krnls ist nur in der PCP-Phase, nicht aber in der Pg- 
Phasen erkennen. Es sind nur durch die Daten belegte Phasen modelliert. Abb. 
2.17b zeigt das gleiche Modell, jedoch mit den Pg- und PCP-Phasen aller 
Schichtgrenzen. Die Abbildung verliert wegen der hohen Anzahl von 
LaufzeitÃ¤ste und Signallaufwegen an Ubersichtlichkeit, weshalb im folgenden 
nur solche Laufzeitkurven in den Abbildungen gezeigt werden, die sich in den 
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Abb. 2.17: a) Ray-Tracing der Signalphasen aus Abb. 2.9b. Die vp der obersten beiden 
Schichten sind 2,2 kmls und 3,5 k~nis.  b) Ray-Tracing aller refraktierten und reflektierten 
Phasen des Modells aus Abb. 2.9a. 
Daten wiederfinden. Die Berechnung der LaufzeitÃ¤st erfolgt jeweils mit der 
maximal mÃ¶gliche Anzahl von Strahlenwegen (200), in den Abbildungen wer- 
den jedoch nur 5-10 Strahlenwege je Schicht und Phase verwendet, um das 
Untergrundmodell erkennbar zu lassen. 
Die Beschreibung von Untergrundstrukturen mit den oben vorgestellten 
Modellvorstellungen wird i.A. nur eine grobe NÃ¤herun der geologischen 
RealitÃ¤ bedeuten. FÃ¼ ungestÃ¶hr lagernde, marine Sedimentschichten treffen 
die Modellvorstellungen eher zu als fÃ¼ tektonisch Ã¼berprÃ¤g 
Krustenstrukturen. Weiterhin werden ~nderungen der spezifischen Dichte im 
Untergrund nur erfaÃŸt wenn sie mit einem Impedanzkontrast einhergehenlO. 
2.3.2 Auswertung von Sonarbojen-Daten 
Die von Sonarbojen empfangenen Daten werden zusammen mit den reflexions- 
seismischen Daten auf SEG-D FeldbÃ¤nder gesichert und anschlieÃŸen demul- 
tiplext. Die Frequenz-Filterung und Amplitudenausgleich findet unter den sel- 
ben Gesichtspunkten wie bei der Bearbeitung von reflexionsseismischen Daten 
statt. 
Das Aufsetzen der Geometrie hat bei Sonarbojen-Daten einige Besonderheiten 
(s. Abb. 2.18). Nur wenn die genaue Zeit des Aussetztens der Sonarboje be- 
kannt i s t ,  kann der Anfangspunkt der Aufzeichnung den  
Schiffsnavigationsdaten entnommen werden. Die Verdriftung der Sonarboje 
durch Wind, Wellen oder auch durch den Streamer kann Ã¼be die direkte Welle - 
der Wasser-Welle - kontrolliert werden. Der Nullpunkt der Seismogramm- 
Montage muÃ beim Nullpunkt-Durchgang der direkten Welle liegen. Ist die 
Laufzeit t' beim Offset X'  ungleich x'lvwasser, liegt eine Verdriftung der 
Sonarboje vor ( ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ 1 5 0 0  mls). GenÃ¼g die Verdriftung einer linearen 
Beziehung, kann der Korrekturwert fÃ¼ den Offset durch eine 
Geradengleichung bestimmt werden. Ist die Verdriftung nicht-linear, muÃ gege- 
benenfalls fÃ¼ jeden SchuÃ ein Korrekturwert bestimmt werden. 
Bei der Geschwindigkeitsanalyse der reflektierten Signale wird die Sonarbojen 
Registrierung als CDP-Familie behandelt (Annahme sÃ¶hlige Lagerung). 
^ ~ n  dieser Stelle sei auf das Gleichnis vom Fischer und dem Physiker hingewiesen, welches sinngemÃ¤ 
lautet: 
Die Modellvorstellungen des Physikers sind wie das Netz des Fischers, der nur solche Fische fangen kann, 
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Abb. 2.18: Ablaufdiagramm fÃ¼ die Bearbeitung von Sonarbojen-Registrierungen. 
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In Abb. 2.19 ist eine Sonarbojen-Registrierung als Seismogramm-Montage dar- 
gestellt. Deutlich sind refraktierte (Pg) und reflektierte (PCP) - vor allem 
Ã¼berkritisch - Signalphasen zu erkennen. 
DISTRNCE [KM]  
Abb. 2.19: Sonarbojen-Registrierung von SB 9026 (Position s. nÃ¤chste Kapitel). 
3 AUSWERTUNG DER REFRAKTIONSSEISMISCHEN PROFILE 
In diesem Kapitel sind die refraktionsseismischen Profile, die zugehÃ¶rige 
Seismogramm-Montagen, sowie die modellierten 1D- und 2D-Geschwindigkeits- 
Tiefen-Funktionen katalogisiert. Eine Zusammenfassung der Ergebnisse sowie 
die geowissenschaftliche Interpretation und Diskussion findet sich in den 
Kapiteln 4 und 5. 
FÃ¼ das Modellieren einzelner Seismogramm-Montagen werden in einigen 
FÃ¤lle Geschwindigkeiten aus anderen Modellen hinzugezogen, 2.B. wenn die 
Geschwindigkeiten der oberen Schichten den Seismogramm-Montagen nicht zu 
entnehmen sind. In den Tabellen der Geschwindigkeits-Tiefen-Funktionen sind 
solche Geschwindigkeits- oder Tiefenwerte mit einem Stern (*) gekennzeichnet. 
Die Herkunft dieser Werte wird dann im Text erlÃ¤utert 
Um ~berinter~retat ionen zu vermeiden, galt fiir das Ray-Tracing der Grundsatz, 
das Modell mÃ¶glichs einfach zu halten, also von der Modellvorstellung sÃ¶hlige 
Schichten so selten wie mÃ¶glic abzuweichen. 
3.1 Die Profile vor dem Ronne-Schelfeis 
Die refraktionsseismische Vermessung des sÃ¼dliche Weddell Meeres vor dem 
Ronne-Schelfeis wurde in den Jahren 1984 - RV Polarstern Fahrtabschnitt ANT 
1114 - und 1992 - Fahrtabschnitt ANT X I 2  - durchgefÃ¼hrt Den Profilplan zeigt 
Abb. 3.1 (ein herausnehmbarer Profilplan findet sich in Anhang 1). Die dort 
abgebildete Schelfeiskante entspricht dem Verlauf zu Beginn der 80er Jahre. 
Die beiden Profile sind von RV Polarstern in der eisfreien Zone (Polynia), die 
sich direkt vor der Schelfeiskante befindet, abgefahren worden. 
Eine Zusammenstellung der Geschwindigkeits-Tiefen-Funktionen findet sich am 
Ende des Abschnitts. 
3.1.1 Das refraktionsseismische Experiment von 1984 (ANT 1114) 
Im Jahre 1984 ist das erste refraktionsseismische Experiment mit der Logistik 
des Alfred-Wegener-Institutes in der Antarktis durchgefiihrt worden (Miller et 
al. 1984). FÃ¼ die Messungen wurden 49 Schiisse im Abstand von jeweils 1 ,? sin 
mit je 25 kg Seismogelit ausgelÃ¶st Auswertbare Registrierungen stehen von 
zwei Seismometer-Stationen (PCM) zur Verfiigung. 
Abb. 3.1: Karte der refraktionsseismischen Profile ANT 11/4 und AWI 92010 in der 
Polynia vor dem Ronne-Schelfeis (durchgezogene Linie). Die Seismometer-Stationen 
sind mit einem Dreieck gekennzeichnet. Der Verlauf der Schelfeiskante entspricht dem 
Verlauf in den 70er Jahren. Der heutige Verlauf liegt dicht am Profil AWI 92010. 
Die mit RB (von Russen Biwak) gekennzeichnete Station stand auf der 
Antarktischen Halbinsel in direkter VerlÃ¤ngerun des Profils. Die zweite stand 
seitlich zum Profil versetzt auf dem Ronne-Schelfeis auf dem geodÃ¤tische 
Gitterpunkt 110, weshalb sie mit GP 110 bezeichnet wird. Die Koordinaten der 
Stationen waren: 









Die Daten stehen als Papierabspielungen zur VerfÃ¼gun und wurden fÃ¼ die 
folgenden Abbildungen manuell reproduziert. Die Reduktionsgeschwindigkeit 
fÃ¼ die Seismogramm-Montagen betrÃ¤g 6 kmls. 
Seismogramm-Montage: Profil ANT 1114, PCM-Station: RB (Abb. 3.2) 
Identifizierte Phasen: 
Die Pg-Phase ist der Ersteinsatz Ã¼be die volle LÃ¤ng (57 bis 167 km). Die Pn- 
Phase deutet sich in den letzten 4 Seismogrammen an (160-167 km). 
Auswertung und Diskussion: 
Die ersten vier EinsÃ¤tz liegen entlang eines Laufzeitastes mit vp=4,8 kmls und 
Interzeptzeit Ti=-0.68s. Ursache fÃ¼ die negative Interzeptzeit kÃ¶nne laterale 
GeschwindigkeitsÃ¤nderunge im Untergrund sein (s. auch Abb. 3.6). FÃ¼ das 
Ray-Tracing wurde eine P-Wellengeschwindigkeit von 5, l  kmls und Ti=0,0 s fÃ¼ 
die oberste Schicht angenommen, da der diesbezÃ¼glich Laufzeitast durch die 
ersten gepickten EinsÃ¤tz verlÃ¤uft Langsamere P-Wellengeschwindigkeiten in 
der obersten Schicht fÃ¼hre zu einer Verschiebung der Ãœberholentfernun zum 
Anfangspunkt des Profils. 
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Abb. 3.3: Ray-Tracing Modell von Profil ANT 1114, PCM-Station RB. 
Das ID-Modell (Abb. 3.3) besteht aus folgender P-wellengeschwindigkeits- 
Tiefen-Funktion (Tab. 3.2): 

Auswertung und Diskussion: 
Die Seismogramm-Montage beinhaltet Seismogramme von den Ã¶stlic der PCM- 
Station GP110 ausgelÃ¶ste SchÃ¼ssen Die ersten 4 ErsteinsÃ¤tz sind nicht ein- 
deutig als Laufzeitast interpretierbar. Die weiter entfernten ErsteinsÃ¤tz liegen 
auf einen1 einzigen Laufzeitast mit v=5,2 kmls (s. Tab. 3.3), weshalb Ray- 
Tracing Ã¼berflÃ¼ss ist. Die Interzeptzeit von kleiner als 0,l s lÃ¤Â auf eine dÃ¼nn 
Deckschicht schlieJ3en. 
1 Schicht: 1 1 
Tiefe (km): = 0,O * 
Tab. 3.3: P-Wellengeschwindigkeits-Tiefen-Funktion Profil ANT 1114, PCM-Station 
GP110, Teil Ost. 
Seismogramm-Montage: Profil ANT 1U4, PCM-Station GP110, Teil West 
(Abb. 3.5) 
Identifizierte Phasen: 
Die Pg-Phase ist der Ersteinsatz Ã¼be die volle LÃ¤ng (19 bis 57 km). Die Sg- 
Phase beginnt bei 20 km und Tred=9,0 s und ist bis 27 km und Tred=12,5 s 
erkennbar. 
Auswertung und Diskussion: 
Die Seismogramm-Montage beinhaltet Seismogramme von den westlich der 
PCM-Station GP110 ausgelÃ¶ste SchÃ¼ssen Die Pg-Phase genÃ¼g bis 42 km 
einem Laufzeitast mit v=4,3 kmls und Ti=-0,75 s. Negative Interzeptzeiten 
kÃ¶nne z.B. durch laterale Geschwindigkeitsvariationen im Untergrund hervor- 
gerufen werden, wenn die Schichtgeschwindigkeit mit wachsendem Offset 
kleiner wird (s. Abb. 3.6). Der Ersteinsatz (Pg-Phase) zwischen 42 und 56 km 
entspricht einer P-Wellengeschwindigkeit von 5,2 kmls (Ti=0,87 s), die schon im 
vorhergehenden Modell (Tab. 3.3) beobachtet wurde. 
Abb. 3.5: Seismogramm-Montage von Profil ANT 1114, PCM-Station GP110, Teil 
West. 
Abb. 3.6: Strahlengeometrisches Modell fÃ¼ Profil ANT IV4, PCM-Station GP110, Teil 
West. Die laterale Geschwindigkeitsvariation erklÃ¤r die negative Interzeptzeit des 
Laufzeitastes L2. 
Die Auswertung erfolgt nach dem Modell in Abb. 3.6. In diesem Modell 
existiert bei x=S eine vertikale Trennlinie zwischen zwei Schichten, die mit V] 
(4,3 krn/s) und V2 (5,2 kmls) charakterisiert werden. FÃ¼ grÃ¶ÃŸe Tiefen als SZ ist 
die P-Wellengeschwindigkeit Ã¼beral V?. Die direkte Welle mit dem Laufzeitast 
findet sich nicht in den Daten, sondern sie resultiert aus dem Modell. Der erste 
gemessene Laufzeitast fÃ¼ x>S genÃ¼g der Gleichung 
und reprÃ¤sentier wie Ll(x) die direkte Welle. Der vom Nullpunkt ausgehende 
Strahl OSZ initiiert eine Kopf-Welle am linken, unteren Eckpunkt der Schicht V] 
in der Entfernung S und der Tiefe SZ. Die Kopfwelle wird von der 
Schichtgrenze im kritischen Winkel a mit 
a = arc sin (V1/V2) 
abgestrahlt und trifft bei x=S' an die OberflÃ¤che 
In der Entfernung S' beginnt der beobachtete Laufzeitast 
FÃ¼ die Entfernung S gilt Li(S)=L2(S), woraus sich S=18,6 km ergibt. S'=21,7 
km errechnet sich aus L2(S')=L3(S'). Die Gleichungen 
und 
kÃ¶nne nach SZ aufgelÃ¶s werden und es ergibt sich SZ=14,7 km. Wird also 
eine vertikale Schichtgrenze als Ursache fÃ¼ die negative Interzeptzeit ange- 
nommen, so hat die Schicht mit Vi in Abb. 3.6 eine MÃ¤chtigkei von etwa 15 
km. 
3.1.2 Das refraktionsseismische Experiment von 1992 (ANT X/2) 
Wahrend des Fahrtabschnitts ANT X/2 von RV Polarstern ist das Profil AWI 
92010 vor dem Ronne-Schelfeis vermessen worden (s. Karte Abb. 3.1). Die 
Aufzeichnung der im 30 s Abstand ausgelÃ¶ste seismischen Signale erfolgte mit 
drei RefTek-Stationen des AWI und einer PDAS-Station des British Antarctic 







Tab. 3.4: Positionen der 1992 auf dem Ronne-Schelfeis errichteten Seismometer- 
Stationen (s. auch die Karte in Abb. 3.1). 
Auf den folgenden Seiten werden zunÃ¤chs die Seismogramm-Montagen und 
die daraus entwickelten 1D-Geschwindigkeits-Tiefen-Funktionen dargestellt 
und diskutiert. Die Datenverarbeitungsschritte wurden in Kapitel 2 erlÃ¤utert 
Die Reduktionsgeschwindigkeit fÃ¼ alle Abbildungen betragt 8 kmls, die 
Binweite 200 m und die AGC-FensterlÃ¤ng 1500 ms. Alle Seismogramme wur- 
den mit einem BandpaB von 4-12 Hz gefiltert, da in diesem Bereich das 
SignallStÃ–rverhÃ¤ltn an1 grÃ¶ÃŸt war. Die Wasser-Welle ist durch Frequenz- 
Wellenzahl Filterung unterdrÃ¼ckt FÃ¼ die Auswertung ist die zwischen 240 m 
und 610 nl schwankende Wassertiefe durch statische Korrekturen aus den 
Seisn~ogramn~-Montagen entfernt worden, indem der WasserkÃ¶rpe mit einer 
Schicht der P-Wellengeschwindigkeit 2,O kmls substituiert wurde. Der Betrag 
von 2,O kmls fÃ¼ die statische Korrektur wurde deshalb gewÃ¤hlt da diese P- 
Wellengeschwindigkeit in den Sonarbojen Auswertungen von Haugland 
(1982) fÃ¼ die obersten Schichten gefunden wurde. 
In den Seismogramm-Montagen konnten keine interpretierbaren S-Phasen 
festgestellt werden. 
Seismogramm-Montage: Profil AWI 92010, PDAS-Station BAS, Teil 1 
(Abb. 3.7) 
Identifizierte Phasen: 
Die Pg-Phase ist der Ersteinsatz Ã¼be die volle LÃ¤ng (19-61 km und 19-30 km). 
Im westlichen Abschnitt ist ab 33 km und Tred=5 s eine weitere Phase zu er- 
kennen, die je nach Modell als Pg- oder PCP interpretiert werden kann. 
Auswertung und Diskussion: 
Die beiden gezeigten Seismogramm-Montagen in Abb. 3.7 beinhalten die kon- 
tinuierlich registrierten Seismogramme der SchÃ¼sse die westlich und Ã¶stlic der 
BAS-Station abgetan wurden. Die kleinste Entfernung zwischen SchuÃŸpunk 
und Seismometer betrÃ¤g 19 km. 
Die Pg-Phase im westlichen Bereich beginnt mit v=6,l kmls (20-30km) und ge- 
nÃ¼g anschlieÃŸen einem Laufzeitast mit v=5,8 kmls. Lineare 
Regressionsrechnung aller ErsteinsÃ¤tz ab 20 km fÃ¼hr zu einer gemittelten P- 
Wellengeschwindigkeit von 5,8 kmls. Der zweite, ebenfalls als Pg-Phase inter- 
pretierte Laufzeitast entspricht vp=6,8 krnls. 
Im Ã¶stliche Bereich der Seismogramm-Montage ist der Ersteinsatz zwischen 18 
und 20 km verzerrt. Beim Ray-Tracing (Abb. 3.8) lassen sich die spÃ¤tere 
ErsteinsÃ¤tz mit vp=4,9 km/s modellieren. 
Die unterschiedlichen Scheingeschwindigkeiten Ã¶stlic und westlich der 
Seismometer-Station lassen sich nicht durch ebene, geneigte Schichtgrenzen 
erklÃ¤ren da beiden LaufzeitÃ¤ste die gleiche Interzeptzeit von 2,O s zugeordnet 
ist. 
Das Ray-Tracing fÃ¼ den Ã¶stliche Teil erfolgt zusammen mit dem 2. Teil der Ã¶st 
lichen Registrierungen (nÃ¤chste Abschnitt). 
Abb. 3.7: Seismogramm-Montage von Profil AWI 92010, PDAS-Station BAS, Teil 1. 
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Abb. 3.9: Seismogramm-Monlagc von Profil AWI 92010, PDAS-Station BAS. Teil 2 
(Ost). Die mit einem Pfeil gekennzeichnete Phase entsteht durch Frequenz-Filter~ing und 
Amplitudenregelung am Ende des Rcgist~ierfens~ess. 
Seismogramm-Montage: Profil AWI 92010, PDAS-Station BAS, Teil 2 
(Ost) (Abb. 3.9) 
Identifizierte Phasen: 
Die Pg-Phase ist der Ersteinsatz Ã¼be die volle LÃ¤ng (70 - 133 km). Eine wei- 
tere Pg-Phase beginnt bei 75 km und Tred=7,8 s. 
Die in Abb. 3.9 mit einem Pfeil gekennzeichnete Phase ist ein numerisches 
Artefakt. Die Phase entsteht durch Frequenz-Filterung und Amplitudenregelung 
am Ende des Registrierfensters. 
Abb. 3.10: Ray-Tracing Modell von Profil AWI 92010, PDAS-Station BAS, Teil 1 und 
2 (Ost). Die EinsÃ¤tz zwischen 20 und 30 km sind aus Abb. 3.7, 
NW DISTANCE i n  km SE 
0 1 0  20 30 40 50  6 0  70  80  90  1 0 0  1 1 0  1 2 0  1 3 0  
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,./' 
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Auswertung und Diskussion: 
Ein temporÃ¤re Ausfall der registrierenden PDAS-Station fÃ¼hr zu der 
SchuÃŸlÃ¼c von etwa 40 km LÃ¤nge 
Der Ersteinsatz verlÃ¤uf zwischen 70 und 110 km entlang von zwei 
LaufzeitÃ¤ste mit 6,5 kmls und 7,5 kmls. Die bei 75 km und Tred=7,8 s begin- 
nende Pg-Phase entspricht v=5,5 krnls. 
KursÃ¤nderunge von RV Polarstern und damit verbundene Azimut- 
Ã„nderunge der seisn~ischen Strahlen gehen mit den Undulationen des 
Ersteinsatzes nach 110 km einher, was auf Schichtneigungen im Untergrund 
schlieÃŸe lÃ¤ÃŸ In das Ray-Tracing Modell (Abb. 3.10) ist der Ã¶stlich Laufzeitast 
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Abb. 3.11: Seismogramm-Montage von Profil AWI 92010, RefTek-Station 13. 

Abb. 3.13: Seismogramm-Montagc von Profil AWI 92010, RefTek-Station 12, 
westlicher Teil. 

Abb. 3.15: Seismogramm-Montage von Profil AWI 92010, Reffek-Station 12, 
Ã¶stliche Teil. 
Auswertung und Diskussion: 
Die Pn-Phase ist bis 100 km Offset korrelierbar. Wie bei der westlichen 
Seismogramm-Montage (Abb. 3.13) gibt es einen Versatz des Ersteinsatzes, hier 
zwischen 20 und 30 km, der auf eine Geschwindigkeitsinversion zurÃ¼ckgefÃ¼h 
wird. Die bei 40 km und Tred=7,7 s beginnende PCP-Phase deutet auf eine 
Schichtgrenze, die nicht durch eine Pg-Phase belegt ist. FÃ¼ die darunterlie- 
gende Schicht wird in Anlehnung an die West-SchÃ¼ss und der Ã¶stliche BAS- 
Registrierung die P-Wellengeschwindigkeit 6,s kmls verwendet. Folgendes 
Modell wurde durch Ray-Tracing bestimmt (Abb. 3.16, Tab. 3.9): 
Tab. 3.9: P-Wellengeschwindigkeits-Tiefen-Funktion Profil AWI 92010, RefTek- 
Station 12 Ost. 
Schicht: 
v (krn/s): 
NW DISTANCE i n  km SE 
0  1 0  20 30 40 50 60 70 80 90 100 HO 
1 0 . 0  1 0 . 0  
9 . 0  9 . 0  
6 . 0  8 . 0  
7 . 0  7 . 0  
6 . 0  6 . 0  
5 . 0  5 . 0  
4 . 0  4 . 0  
3 . 0  3 . 0  
2.0  2 . 0  
1  . o  1 . 0  
0  0 
0  0  
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Tab. 3.11: Tabelle der ID-P-Wellengeschwindigkeits-Tiefen-Funktionen der vor dem 






















Von 3 Sonarbojen, die im sÃ¼dliche Weddell Meer ausgesetzt wurden, liegen 
auswertbare Aufzeichnungen vor. Die Kennung einer Sonarboje setzt sich aus 
den Buchstaben SB sowie 4 Ziffern zusammen. Die ersten beiden Ziffern kenn- 
zeichnen das Jahr des Einsatzes, die letzten beiden die Nummer der im entspre- 
























Abb. 3.17: a) 2D-Ray-Tracing zwischen den RetTek-Stationen 13 und 11. b) 2D-Ray- 
Tracing Modell der Erdkruste zwischen den RetTek-Stationen 13 und 11. 
N W DISTANCE in km SE 
3 25 SO -5  100 125 150  175 200 225 250 275 300 325 350  
Abb. 3.18: a) 2D-Ray-Tracing zwischen den Stationen BAS (PDAS) und 11 (RefTek). 
b) 2D-Ray-Tracing Modell der Erdkruste zwischen den Stationen BAS (PDAS) und 11 
(Reffek). 
Es ist zu beachten, daÂ durch die Daten nur die SprunghÃ¶hen nicht aber der 
konkrete Verlauf der Stufen belegt ist. Dies gilt ebenfalls fÃ¼ das Auskeilen der 
Schicht mit v=4,8 km/s nach Osten. 
FÃ¼ die 2D-Modellierung des Bereichs zwischen der BAS-Station und RefTek- 
Station 11 (s. Abb. 3.18) sind die oberen Schichten bis inklusive der Schicht mit 
v=4,l kmls zu einer Schicht zusammengefaÃŸ worden. Berechnet man die 
Durchschnittsgeschwindigkeiten dieses Schichtpacketes fÃ¼ die RefTek- 
Stationen 11 und 12, so erhÃ¤l man 3,4 kmls aus Tab. 3.8 (RefTek-Station 12 
West) sowie 3,5 km/s aus den Tabellen 3.9 und 3.10 (RefTek-Station 12 Ost und 
RefTek-Station 11). Unter der Annahme einer etwa 4 km mÃ¤chtige 
Niedriggeschwindigkeitsschicht unter RefTek-Station 13 erhÃ¤l man auch dort 
die Durchschnittsgeschwindigkeit 3,5 kmls. Dieselbe P-Wellengeschwindigkeit 
ist schon fÃ¼ die Modellierung des Ã¶stliche Teils der BAS Registrierungen 
verwendet worden. Aus diesen GrÃ¼nde wird die P-Wellengeschwindigkeit 
von 3,s km/s fÃ¼ die oberste Schicht der 2D-Modelle in Abb. 3.18 angenommen. 
Wie schon im vorhergehenden Modell variiert nur in der 5. Schicht V.O. die P- 
Wellengeschwindigkeit lateral, und zwar zwischen 7,5 km/s im Westen und 7,3 
km/s im Osten. 
Die Daten der RefTek-Station 13 geben keinen Beitrag fÃ¼ das Modell in Abb. 
3.18b, weshalb der genaue Verlauf des Ubergangs zum westlichen Teil in der 
dargestellten Form nicht belegt ist. Nur die SprunghÃ¶he der Schichtgrenzen 
ergeben sich aus den Daten. 
In beiden 2D-Modellen ist die Modellierung der Pn-Phasen von RefTek-Station 
11 und 12 Ost problematisch; die berechnete Pn-Phase von RefTek-Station 12 
West liegt etwas spÃ¤ter die Pn-Phase von RefTek-Station 11 etwas vor den 
gepickten Laufzeitwerten. Die Ursache hierfÃ¼ dÃ¼rft darin bestehen, daÂ Profil 
und Registrierstationen nicht auf einer Linie liegen (s. Kapitel 2.3.1). 
3.1.5 Die sowjetischen Experimente im sÃ¼dliche Weddell Meer 
In den SÃ¼dsommer 1979180 (Profil SAE 25), 1982183 (Profil SAE 28) und 
1983184 (SAE 29) vermaÃŸe sowjetische Wissenschaftler des Sevmorgeologia- 
Institutes (St. Petersburg) drei refraktionsseismische Profile auf dem Ronne- 
Schelfeis, und zwar von der Antarktischen Halbinsel bis zu Coats Land 
(Kudrjavtzev et al. 1987) (Karte s. Abb. 3.19). Je Profil sind 9 SchÃ¼ss mit bis zu 
1,4 t Sprengstoff abgetan worden, welche von jeweils 17 Taiga-2 
Registrierstationen aufgezeichnet wurden. Die Stationen standen in einem 
Abstand von meist 10 km bsi zu einem maximalen Offset von 260-300 km. Der 
SchuÃŸabstan betrug 20-60 km. FÃ¼ diese Arbeit wurden die SchuÃŸpunkt und 
Seismon~eterkoordinaten sowie die Laufzeiten der ErsteinsÃ¤tz fÃ¼ eigene 
Auswertungen zur VerfÃ¼gun gestellt. 
Die Daten selbst sind nicht verÃ¶ffentlicht Die Zeitsynchronisation zwischen 
SchuÃŸauslÃ¶su und Registrierung ist von Messung zu Messung unterschied- 
lich (Leitchenkov, pers. Mitt.). Aus beiden GrÃ¼nde kann die Genauigkeit der  
Laufzeitwerte nicht beurteilt werden. 
Wegen des Stationsabstandes von etwa 10 km sind zu einer Schichtgrenze ge- 
hÃ¶rend LaufzeitÃ¤st nur durch wenige EinsÃ¤tz belegt, was die Ungenauigkeit 
der bestimmten Geschwindigkeiten erhÃ¶ht 
Abb. 3.19: Karte mit den SchuÃŸpunkte der sowjetischen refraktionsseismischen Profile 
SAE 25, 28, 29. Die SchuÃŸpunkt des Profils SAE 29 sind mit auf der Seite stehenden 
Quadraten, die des Profils 28 mit Kreisen, und die des Profils 25 mit auf der Spitze 
stehenden Quadraten gekennzeichnet. Die Schelfeiskante entspricht einem frÃ¼here 
Stand, die SchuÃŸpunkt liegen alle auf dem Schelfeis. 
Problematisch fÃ¼ die Auswertung erwies sich die Frage der MÃ¤chtigkei und P- 
Wellengeschwindigkeit der obersten Schichten, da diese in den Daten wegen 
des hohen Anfangsoffsets von mehreren Kilometern meist nicht belegt sind. Als 
NÃ¤herungslÃ¶su wurde folgender Weg beschritten: 

f) SAE29, SchuÃ 9, West: 4 Schichtenfall. 
g) SAE29. SchuÃ 9, Ost: 2 Schichtenfall. 
h) SAE28, SchuÃ I ,  Ost: 4 Schichtenfall. 
i) SAE29, SchuÃ 7, West: 7 Schichtenfall. Der Versatz zwischen dem ersten und 
dem zweiten Laufzeitast wird in Anlehnung an das Profil AWI 92010, Reffek- 
Stationl2, durch eine Geschwindigkeitsinversion (von 4,9 kmls auf 4,1 krnls) 
modelliert. 
j) SAE29, SchuÃ 8, West: 7 Schichtenfall. Wegen der NÃ¤h zu SchuÃ 7 wurden 
die obersten Schichten von SchuÃ 7 in dieses Modell Ã¼bertragen ohne daÂ die 
Schichtgrenzen durch StÃ¼tzstelle belegt sind. 
k) SAE28, SchuÃ 2, Ost: 4 Schichtenfall. Zwar deuten die EinsÃ¤tz bis 60 km 
ebenfalls einen Versatz der LaufzeitÃ¤st an, doch kÃ¶nnte diese nur durch 2 
StÃ¼tzstelle belegt werden. 
1) SAE28, SchuÃ 6, West: 4 Schichtenfall. Auch hier verlaufen die ErsteinsÃ¤tz 
unstetig, die LaufzeitÃ¤st lassen sich jedoch gut korrelieren. 
m) SAE28, SchuÃ 7, West: 6 Schichtenfall. Zwischen der ersten und zweiten 
durch LaufzeitÃ¤st belegten Schichtgrenze wurde eine Niedriggeschwindig- 
keitsschicht (v=4,l krnls) eingefÃ¼gt 
n) SAE25, SchuÃ 8, Ost: 3 Schichtenfall. 
o) SAE25, Schul3 6, Ost: 2 Schichtenfall. 
p) SAE25, SchuÃ 2, West: 3 Schichtenfall. 
q) SAE25, SchuÃ 1, West: 2 Schichtenfall. 
Abb. 3.20a: SAE29, SchuÃ 1, Ost 
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Abb. 3.20b: SAE29, Schul3 2, Ost. 
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Abb. 3 .20~:  SAE29, SchuÃ 3, West. 
Abb. 3.20d: SAE29, SchuÃ 3, Ost. 
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Abb. 3.20e: SAE29, SchuÃ 5 ,  Ost. 
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Abb. 3.20f: SAE29, SchuÃ 9, West. 
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Abb. 3.20g: SAE29, SchuÃ 9, Ost. 
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Abb. 3.20h: SAE28, SchuÃ 1, Ost. 
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Abb. 3.20i: SAE29, SchuÃ 7, West. 
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Abb. 3.20j: SAE29, SchuÃ 8, West. 
Abb. 3.20k: SAE28, SchuÃ 2, Ost. 
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Abb. 3.201: SAE28, SchuÃ 6, West, 
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Abb. 3.20m: SAE28, SchuÃ 7, West 
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Abb. 3.20n: SAE25. SchuÃ 8. Ost. 
M(^  PROFILE SAE25 SB OST SE DISTANCE in km 
l o O  
, 
6.0 - 







Abb. 3.200: SAE25. Schuf3 6, Ost 
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Abb. 3 .20~:  SAE25, SchuÃ 2, West. 
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Abb. 3.20q: SAE25, SchuÃ 1 ,  West. 
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Tab. 3.15: Tabelle der ID-P-Wellengeschwindigkeits-Tiefen-Funktionen der sowjeti- 
schen Profile SAE 25/28/29. Die SchuÃŸkennzeichnun setzt sich aus der Profilnummer, 
der SchuÃŸnumme und der Himmelsrichtung (W fÃ¼ West, 0 fÃ¼ Ost) der Auslage 
zusammen. 

NW PROFILE 2951-BAS MOD2 
DISTANCE in k m  SE 
1 0 . 0  1 0 . 0  
9 . 0  9 . 0  
8 . 0  8 . 0  
7 . 0  7 . 0  
6 . 0  6 . 0  
5 . 0  5 . 0  l 1 . 0  4 . 0  
3 . 0  3.0  
2 . 0  2 . 0  






E 1 0  
P 10 
T 
H 20  
i 20  
n 
Abb. 3.21a: Ray-Tracing zwischen dem SchuÃŸpunk SAE29, SchuÃ 1 Ost und der 
PDAS-Station BAS. 
Abb. 3.21b: Ray-Tracing Modell zwischen dem SchuÃŸpunk SAE29, SchuÃ 1 Ost und 
der PDAS-Station BAS. 
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Abb. 3.22a: Ray-Tracing zwischen dem SchuÃŸpunk SAE29, SchuÃ 1 Ost und der 
RefTek-Station 1 1. 
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Abb. 3.22b: Ray-Tracing Modell zwischen dem SchuÃŸpunk SAE29, SchuÃ 1 Ost und 
der RefTek-Station 1 1 .  
-1 - 

-W E D  D E L  L 
AWI 89020 + 
Abb. 3.23: Karte mit den refraktionsseismischen Profilen vor dem EkstrÃ¶m-Schelfeis 
Die Seismometer-Stationen sind mit einem Dreieck gekennzeichnet. 
Die Registrierungen erfolgten in beiden Kampagnen mit dem seismologischen 
Netz der Georg-von-Neumayer Station, wobei 1992 zusÃ¤tzlic zwei Reffek- 
Stationen (Stationen 121 und 122) zum Einsatz kamen. Die Koordinaten der 










Tab. 3.17: Positionen der Seismometer-Stationen des geophysikalischen 
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Abb. 3.25: Ray-Tracing Modell von Profil AWI 92120, RefTek-Station 121. 
Seismogramm-Montage: Profil AWI 92120, RefTek-Station 122 (Abb. 3.26). 
Identifizierte Phasen: 
Die Pg-Phase ist der Ersteinsatz bis 150 km, anschlieflend ist es die Pn-Phase. 
Zwischen 35 und 80 km bzw. 6 und 9 s sind konvertierte Wellen zu 
beobachten. 
Auswertung und Diskussion: 
FÃ¼ die Unstetigkeiten des Ersteinsatzes gelten dieselben ErklÃ¤runge wie bei 
der RefTek-Station 121. Die Unstetigkeiten zwischen 140 bis 150 km sind 
Folgen der Kurswechsel zwischen 5,5OW und 5,2OW. Die Auswertung erfolgt 
getrennt fÃ¼ den Offsetbereich bis 40 km und nach 40 km. 
FÃ¼ das Ray-Tracing des ersten Abschnitts (Abb. 3.27, Tab. 3.20) wurde die 
Schicht mit v=2,6 kmls von RefTek-Station 121 in dieses Modell Ãœbertragen da 
wegen des grÃ¶Â§er Anfangsoffsets diese Schicht nicht belegt ist. Zwischen 20 
und 24 km werden die gemessenen EinsÃ¤tz nicht von den modellierten 
LaufzeitÃ¤ste Ãœberdeckt Ab 25 km wird die Scheingeschwindigkeit wieder 
geringer, weshalb der Bereich zwischen 20 und 24 km nicht modelliert wird. 


Es werden zwei alternative Modelle vorgestellt, die unterschiedliche Bereiche 
der Pg-Phasen berÃ¼cksichtigen 
Modell 1 (Abb. 3.28, Tab. 3.21): Der modellierte Laufzeitast von Schicht 4 
Ã¼berdeck die EinsÃ¤tz zwischen 95 und 110 km in guter NÃ¤herun und lÃ¤uf 
annÃ¤hern parallel zu den nicht Ãœberdeckte EinsÃ¤tze zwischen 80 und 90 km 
sowie zwischen 120 und 130 km, ein Anzeichen dafÃ¼r daÂ diese Schichtgrenze 
oder darÃ¼berliegend Schichtgrenzen von Verwerfungen (unbekannter 
SprunghÃ¶he geprÃ¤g sind. 
Modell 2 (Abb. 3.29, Abb. 3.30 Tab. 3.22): Der Laufzeitast von Schicht 4 ap- 
proximiert die EinsÃ¤tz zwischen 80 und 90 km sowie 120 und 130 km in guter 
NÃ¤herung 
Wegen der hohen Mantelgeschwindigkeit von 8,4 kmls wurde die 
KrusteIMantelgrenze einmal eben (Abb. 3.29) und einmal ostwÃ¤rt ansteigend 
modelliert (Abb. 3.30). Dies geschah unter der Annahme einer 
Mantelgeschwindigkeit von 8,1 kmls. In dem Modell ist der Anstieg der 
KrusteIMantelgrenze zwischen 35 und 3 1 km in der Tiefe belegt. 
Abb. 3.28: Ray-Tracing Modell 1 von Profil AWI 92120, RefTek-Station 122. 
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Abb. 3.29: Ray-Tracing Modell 2 von Profil AWI 92120, Reffek-Station 122. 
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Abb. 3.30: Ray-Tracing Modell 2 von Profil AWI 92120, Reffek-Station 122 mit 
nordwÃ¤rt ansteigender Kruste/Mantelgrenze. 


Die S-Phasen zwischen 10 und 25 km kÃ¶nne mit dem verwendeten Modell 
nicht modelliert werden. Sie entsprechen einer Scheingeschwindigkeit von 2,8 
krnls. Wird die S-Wellengeschwindigkeit der P-Wellengeschwindigkeit 5,1 krnls 
aus Tabelle 3.20 zugeordnet, wÃ¤r vp/vs = 1,8>^T. Wegen des nicht-quantifi- 
zierbaren Fehlers in der GeschwindigkeitsabschÃ¤tzun wird keine petrologische 
Interpretation vorgenommen. 
Abb. 3.32: Ray-Tracing Modell von Profil AWI 92120, PCM-Station Observatorium. 
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Seismogramm-Montage: Profil AWI 92120, PCM-Station Halfvar (Abb. 
3.33, 3.34) 
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Die beim Plotten stattfindende Projektion der registrierten Daten auf eine 
Gerade ist fÃ¼ die PCM-Station Halfvar besonders problematisch, da die Station 
seitlich versetzt vom Profilverlauf positioniert ist. Der Entfernungsgradient 
wechselt bis 7,4OW mehrfach das Vorzeichen, weshalb nur die nachfolgenden 
SchÃ¼ss ausgewertet werden. 
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Abb. 3.34: Seismogramm-Montage: Profil AWI 92120, PCM-Station Halfvar, Teil 2. 
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FÃ¼ die Bearbeitung ist das Profil in zwei Abschnitte unterteilt worden, und 
zwar in einen Teil bis 5,S0W, und einen ab 5,3OW (Abb. 3.33 und 3.34 
Seismogra~nm-Montagen). Der hintere Abschnitt ist zwecks besserer Separation 
von Pg- und PmP Phase dekonvoltiert. 
Identifizierte Phasen: 
Pg-Phase ist der Ersteinsatz Ã¼be die volle ProfillÃ¤nge Im ersten Abschnitt ist ab 
75 km und Tred=7,l s die unterkritische PmP-Phase sicher zu identifizieren, sie 
geht bei etwa 100 km in die Pn-Phase Ã¼ber 
Auswertung und Diskussion: 
Das Ray-Tracing (Abb. 3.35) wurde fÃ¼ beide Abschnitte gemeinsam durchge- 
fÃ¼hrt Die gepickten Laufzeiten von Teil 2 sind als Kreuze dargestellt. In dem 
Bereich, wo sich beide Seismogramm-Montagen Ã¼berlappen entstammen die 
Laufzeitwerte der Pg-Phase dem vorderen Abschnitt, die der Pn-Phase dem hin- 
teren Abschnitt. Die Undulationen der Pg-Phase bei 80 und 115 km sind nicht 
modelliert. Die Tiefenanpassung der KrusteIMantelgrenze (unterste 
Schichtgrenze) erfolgte fÃ¼ den Bereich ab 120 km. Die Phase zwischen 60 und 
70 km kann mit diesem Modell nicht erklÃ¤r werden, es wird sich dabei um eine 
Seitenreflexion oder um eine Reflexion an einer steilstehenden Schichtgrenze 
handeln. Das gerechnete Modell lautet (Tab. 3.23): 
Tab. 3.23: P-Wellengeschwindigkeits-Tiefen-Funktion Profil AWI 92120, PCM- 
Stat ion  Hal fvar ,  Mode l l  1. 
Die sehr hohe Mantelgeschwindigkeit von 8,6 kmls lÃ¤Ã eine Neigung der 
KrusteIMantelgrenze vermuten. Im zweiten Modell (Abb. 3.35, Tab. 3.24) ver- 
lÃ¤uf die  KrusteIMantelgrenze nach Osten ansteigend, als  







Tab. 3.24: P-Wellengeschwindigkeits-Tiefen-Funktion Profil AWI 92120, PCM- 
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Abb. 3.35a: Ray-Tracing Modelle von Profil AWI 92120, PCM-Station Halfvar, 
Modell I .  
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Abb. 3.35b: Ray-Tracing Modelle von Profil AWI 92120, PCM-Station Halfvar, 
Modell 2. 
Abb. 3.36: Seismogramm-Montage Profil AWI 92120, PCM-Station SÃ¼d 
-1 15- 

3.2.2 Profil AWI 90100 
Das 1990 vermessene Profil erstreckt sich zwischen dem EckstrÃ¶m-Schelfei 
und dem Ã¶stlic gelegenen Kap Norvegia Å¸be eine LÃ¤ng von etwa 80 km. 
Verwertbare Registrierungen liegen nur von den PCM-Stationen Soerasen und 
Haifvar vor, die gemeinsam ausgewertet werden. 
Seismogramm-Montage: Profil AWI 90100, PCM-Stationen Soerasen und 
Haifvar (Abb. 3.38 und 3.39) 
AWI 90 1 00 1 STATION: SOERASEN DISTANCE [km] 
Abb. 3.38: Seismogramm-Montage: Profil AWI 90100, PCM-Station Soerasen. 
Identifizierte Phasen: 
Die Pg-Phase ist Ersteinsatz Å¸be die volle LÃ¤ng des Profils. Die Pn-Phase ist ab 
160 km und Tred=8,8 s sicher zu identifizieren, setzt aber bereits ab etwa 110 
km ein. 

Auswertung und Diskussion: 
Die PCM-Station Soerasen liegt seitlich vom Profil versetzt, was die 
Modellvorstellungen fÃ¼ die Auswertung verletzt. Im Ray-Tracing Modell (Abb. 
3.40) wird die Pg-Phase durch eine Geschwindigkeit modelliert, die ihre 
Entsprechung auch in1 vorderen Bereich der Halfvar Registrierung hat. Die mo- 
dellierte Phase liegt bis 80 km etwas vor den gemessenen Phasen, bis 110 km 
dann etwas dahinter. Die kritische Entfernung der Pn-Phase entspricht den 
gemessenen 110 km, die gepickten Phasen sind jedoch erst ab 160 km darge- 
stellt, da die Identifizierung erst dort sicher erfolgen kann. Das gerechnete 
Modell genÃ¼g folgender Tabelle (3.26): 
1 Tiefe (km): 1 0.0 1 0,2-0,5 1 8,s 2 1 , 7  1 39,9 
Tab. 3.26: P-Wellengeschwindigkeits-Tiefen-Funktion von Profil AWI 90100, PCM- 
Stationen Soerasen und Halfvar. 
5 
8.2 
E PROFILE 90100 SOE/HALF 
DISTANCE in km W 
0 2 0  40 60  80  1 0 0  1 2 0  1 4 0  1 6 0  1 8 0  
Schicht: 
V (krnls): 






Die Registrierungen der PCM-Station Halfvar beinhalten auswertbare Sg- 
Phasen (s. Abb. 3.41). Es ergeben sich etwas andere Tiefenlagen fÃ¼ die 






















I- < VI 
. 
E PROFILE 90100 SOEIHALF 
D I S T A N C E  in km W 
0  20 4 0  60 80 100 120 140 160 180 
3 0 ~ 0 w ~ 2 ~ ; 1 ; . ; ; n 1 n 1 n 1 1 1 1 ' 1 1 1 1 1 ' n 1 1 ' i 1 1 t  i PafzaZted arr2val3 25.0  T ; 1::: 
1 : 20.0 15 .0  
///- 
: 1 5 . 0  
1 
10.0  1 -  ,-/- /-./ : 1 0 , o  o ~ o ~ ~ o ~ ~ ~ 7 , 0 ~ o o o ~ o o ~  o " ~ ~ o ~ o " o  - o ~ ~ o o o ~  o  " , O O ~ ~ ~  o o o o o o o  5.0  : 5 . 0  
O  0 20 4 0  60 80 100 120 140 160 180 
0  0  
; 10 10 
.? 
T 





4 0  4 0  
Abb. 3.42: Ray-Tracing Modell von Profil AWI 90100, PCM-Station Halfvar (S- 
Wellen EinsÃ¤tze) 
1 Tiefe 1 0.0 1 0,2-0,5 1 6,9 I 
Tab. 3.27: S-Wellengeschwindigkeits-Tiefen-Fuktion von Profil AWI 90100, PCM- 
Stationen Soerasen und Halfiar, modelliert mit den S-Wellen Laufzeiten (vp in Schicht 1 
(Wasser)). 
Das VerhÃ¤ltni von P- und S-Wellengeschwindigkeiten ist in den Schichten 3 
und 4 jeweils grÃ¶ÃŸ als 116. 
3.2.3 Profile AWI 89020 und AWI 90220 
Die Profile AWI 89020 und AWI 90220 ergÃ¤nze sich zu einem refraktions- 
seismischen Profil senkrecht zum Kontinentalrand. Die Registrierungen der bei- 
den Profile wurden getrennt prozessiert, aber gemeinsam modelliert. 
Seismogramm-Montage: Profil AWI 90220, PCM-Station Observatorium 
(Abb. 3.43) 
Abb. 3.43: Seismogramm-Montage Profil AWI 90220, PCM-Station Observatorium. 
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Identifizierte Phasen: 
Die Pg-Phase ist der Ersteinsatz entlang des ganzen Profils. Auf den ersten 20 
k n ~  sind zeitlich nachfolgend konvertierte Wellen und S-Wellen zu beobachten. 
Die Undulation bei 30 k ~ n  ist auf KursÃ¤nderunge zurÃ¼ckzufÃ¼hre 
Seismograinm-Montage: Profil AWI 89020, PCM-Station Observatorium 
(Abb. 3.44) 
Identifizierte Phasen: 
Die Pg-Phase ist der Ersteinsatz bis 130 km, die Pn-Phase ab 130 km. Bei 80 km 
und Tred = 9 s ist setzt eine Phase ein, die als an der KrusteMantelgrenze un- 
terkritisch reflektierte Welle intespretiert wird. 
Auswertung und Disk~~ssion: 
Die erste in der Seisn~ogran~~n-Montage von Profil AWI 90220 belegte P- 
Wellengeschwindigkeit betrÃ¤g 4,4 kmls. Wird die entsprechende Schicht als 
das Aquivalent von Schicht 5 in Profil AWI 92120, RefTek-Station 121 angese- 
hen, so ergibt sich als Durchschnittsgeschwindigkeit fÃ¼ die hangenden 
Schichten (ohne WasserkÃ¶rper 2,l k d s .  Mit dieser P-Wellengeschwindigkeit 
werden die hangenden Schichten zusam~nengefaÃŸt Die Schichten 2 bis 4 wer- 
den nach SÃ¼de hin verjÃ¼ngen modelliert, um die Undulationen der Pg-Phase 
zu erklÃ¤re (Abb. 3.45). Folgende Tabelle (3.28) beschreibt das erste Ray- 
Tracing Modell. 
Tab. 3.28: Ray-Tsacing Modelle, Profile AWI 89020 und AWI 90220, PCM-Station 
Obsesvatorium. Des Anstieg von 38,2 auf 26,O km ist im Ray-Tracing Modell 2 
modelliest. 
Schicht: 
V ( W s ) :  
Tiefe (km): 
Die gepickten Phasen zwischen 80 und 110 km werden von der berechneten 
PmP-Phase nicht Ã¼berdeckt In1 zweiten Ray-Tracing Modell (Abb. 3.46) wird 
eine ~ b e r d e c k u n ~  von berechneter und gemessener PmP-Phase durch einen 
























s PROFILE 89020 /90220  OBS 
DISTANCE in km N 
0 2 0  40  6 0  8 0  1 0 0  1 2 0  1 4 0  1 6 0  1 8 0  
Abb. 3.45: Ray-Tsacing Modell von Psofil AWI 89020 und AWI 90220, PCM-Station 
Obsesvatosium. Die JSsuste-Mantelgsenze ist als ebene Schichtgsenze modelliest. 
S PROFILE 8 9 0 2 0 / 9 0 2 2 0  OBS 
DISTANCE in km N 
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Abb. 3.46: Ray-Tsacing Modell von Psofil AWI 89020 und AWI 90220, PCM-Station 
Obsesvatosium. Die Guste-Mantelgrenze steigt nach Norden hin an. 
Seismogramm-Montage: Profil AWI 90220, PCM-Station West (Abb. 3.47) 
Abb. 3.47: Seismogramm-Montage Profil AWI 90220, PCM-Station West. 
Identifizierte Phasen: 




Seismogramm-Montage: Profil AWI 89020, PCM-Station SÃ¼ (Abb. 3.50) 
Identifizierte Phasen: 
Die Pg-Phase ist der Ersteinsatz bis 150 km, ab 150 km die Pn-Phase. Die PmP- 
Phase setzt bei 105 km und Tred=7,7 s ein und geht bei 125 km in die Pn-Phase 
Ã¼ber 
Auswertung und Diskussion: 
An der PCM-Station Sud sind nur die Schusse von Profil 89020 in auswertbarer 
QualitÃ¤ registriert worden. Wegen des grÃ¶ÃŸer Anfangsoffsets werden die 
Schichten 1 bis 5 von dem verhergehenden Modell in das folgende Ã¼bertragen 
was mit der Nachbarschaft von PCM-Station Sud und West gerechtfertigt wird 
(Abb. 3.51). Die PmP-Phase lÃ¤Ã sich wiederum mit einem Ansteigen der 
KrusteIMantelgrenze erklÃ¤ren Das Modell lautet (Tab. 3.30): 
1 Tiefe (km): l0,O 10,l-3,5 1 1,8-4,3 1 3,8-5,7 17,4 1 15,9 1 39,2-25,7 1 
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Abb. 3.52: Seismogramm-Montage: Profil AWI 90220, PCM-Station SÃ¶rasen 
Seismogramm-Montage: Profil AWI 90220, PCM-Station SÃ¶rase (Abb. 
3.52). 
Identifizierte Phasen: 
Die Pg-Phase ist der Ersteinsatz Ã¼be die volle LÃ¤nge Bei etwa 135 km und 
Tred=7,5 s setzt eine Phase ein, die vermutlich der PmP-Phase entspricht. 
Seismogramm-Montage: Profil AWI 89020, PCM-Station SÃ¶rase (Abb. 
3.53). 
Abb. 3.53: Seismogramm-Montage: Profil AWI 89020, PCM-Station SÃ¶rasen 
Identifizierte Phasen: 
Die Pg-Phase ist Ersteinsatz bis 200 km, dann ist es die Pn-Phase. Es sind wei- 
tere korrelierbare Phasen bei 130 km und Tred=7,2 s zu beobachten. 
Auswertung und Diskussion: 
Die PCM-Station SÃ¶rase liegt von den Seismometer-Stationen am weitesten 
auÃŸerhal der Flucht des Profils. 
Die Pn-Phase ist erst ab 200 km und Tred=6,8 s deutlich in der Seismogramm- 
Montage zu erkennen. Es erfolgt kein stetiger ~ b e r g a n ~  von der Pg-Phase zur 
Pn-Phase. Im Ray-Tracing Modell wird eine ErklÃ¤run der Art vorgeschlagen, 
daÂ dieser Effekt durch eine Schattenzone hervorgerufen wird, welche wie- 
derum von einem Knick in der KsusteIMantelgrenze erzeugt wurde. 
3 PROFILE 89020/90220SOER 
DISTANCE i n  km N 
0 20  4 0  6 0  8 0  1 0 0  1 2 0  H O  1 6 0  1 8 0  200  2 2 0  
Abb. 3.54: Ray-Tracing Modell der Seismogramm-Montage Profil AWI 89020 und 
AWI 90220. PCM-Station SÃ¶rasen 
Die Undulationen der Pg-Phase bei 140 km werden durch eine Verwerfung in 
den oberen, nach SÃ¼de hin ausstreichenden Schichtgrenzen modelliert. Das 
Ray-Tracing Modell ist (Abb. 3.54, Tab. 3.31): 

Abb. 3.55: Seismogramm-Montage Profil AWI 90220, PCM-Station Halfvar. 
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W D I S T A N C E  in km E 
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Abb. 3.57: Ray-Tracing Modell der Seismogramm-Montage Profil AWI 89020 und 
90220, PCM-Station Halfvar. 

3.2.4 Sonarbojen Auswertung 
Folgende Sonarbojen, die vor dem EkstrÃ¶m-Schelfei eingesetzt wurden, liefer- 














Tab. 3.34: Positionen der vor dem EkstrÃ¶m-Schelfei eingesetzten Sonarbojen, die 







Die  Auswertung de r  Registr ierungen e rgab  folgende P- 
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Abb. 4.2: Z u s a m m e n s t e l l u n g  aller i n  K a p i t e l  3 b e s t i m m t e r  1D-P- 
Wellengeschwindigkeits-Tiefen-Funktionen zwischen der Antarktischen Halbinsel 
(Westen) und Coats Land (Osten). 

Die HÃ¤ufigkeits-Verteilun der im zentralen Bereich auftretenden P- 
Wellengeschwindigkeiten Ã¼be 4,s  km/s gibt AufschluÃ Ã¼be die Strukturierung 
der Kruste (Abb. 4.3). Deutlich sind die HÃ¤ufunge zwischen 4,8 und 5 , l  kmls, 
5,4 und 5,7 kmls, 6,s  und 6,6 W s ,  7,O und 7,6 W s  sowie zwischen 8,O und 8,6 
kmts zu erkennen, was auf fÃ¼n verschiedene Schichten hinweist. 
Schichten mit P-Wellengeschwindigkeiten grÃ¶ÃŸ als 8,O km/s werden dem 
Mantel zugeordnet. Die Schichten mit P-Wellengeschwindigkeiten zwischen 
7,6 und 5,4 kmls sind mit RK1-3 gekennzeichnet, wobei das R fÃ¼ "Ronne- 
Schelfeis" und das K das "kristallin" steht. 
4.2 Interpretation des zentralen Krustenbereiches im sÃ¼dliche Weddell 
Meer 
Abb. 4.4: Krustenschnitt zwischen Antarktischer Halbinsel und Berkner Island. An der 
Oberseite der Abbildung sind die Seismometer-Stationen RB, BAS, 13, 12, 11 und 
SAE29 eingezeichnet (Geschwindigkeiten in kmls). 
Grundlage der Diskussion der Krustenstruktur des westlichen und zentralen 
Abschnitts bildet der Krustenschnitt in Abb. 4.4. Hier sind die Ergebnisse des 
lD-  und 2D-Ray-Tracings zusammengefaÃŸt Der abgebildete Krustenschnitt 
deckt etwa den Bereich zwischen Antarktischer Halbinsel und Berkner Island 
ab. Die schraffierten Abschnitte der die Schichtgrenzen markierenden Linien 
deuten Bereiche an, die nicht durch das Ray-Tracing belegt werden konnten. 
4.2.1 Geologische Einordnung 
Offens icht l ich  is t  i m  sÃ¼dl iche  Weddel l  Meer  e in  Becken  
(Grundgebirgsdepression) ausgeformt .  In Anle.hnung an d i e  
Absenkungsgeschichte des Falkland-Plateaus wird als das zur Bildung des 
Weddell Meer Beckens fÃ¼hrend tektonische Ereignis der Gondwana- 
Aufbruch angesehen, womit sich fÃ¼ den Beginn der Beckenbildung ein mittel- 
jurassisches Alter ergibt. Eine Absenkung von Krustenteilen, im folgenden als 
Subsidenz bezeichnet, fÃ¼hr immer zu einer erhÃ¶hte Sedimentationsrate aus 
den umliegenden Gebieten. Von daher ist ein erhÃ¶hte terrigener Eintrag von 
der Antarktischen Halbinsel, Coats Land und den Ellsworth-Whitmore 
Mountains zu vermuten. Von letzteren ist eine Anhebung in der frÃ¼he Kreide 
bekannt (Fitzgerald und Stump 1991), was wiederum zu verstÃ¤rkte Erosion 
und zu verstÃ¤rkte Sedimenteintrag in das Weddell Meere fÃ¼hrte Weiterhin ist 
ein Zutrag durch Back-Arc Sedimentation zu erwarten. Durch die vor der 
Vereisung Antarktikas bestehenden PalÃ¤oseewege die vermutlich eine 
StrÃ¶mun in Richtung Weddell Meer hatten (P. Webb, pers. Mitt.), kÃ¶nne ter- 
rigene und marine Sedimente auch von weiteren Bereichen West-Antarktikas 
(Marie Byrd Land, Thurston Island) verfrachtet worden sein. Die wachsende 
Auflast durch die Deckschichten verstÃ¤rk die Subsidenz. Eine eingehende 
Diskussion der Subsidenzmechanismen und -raten findet sich in Abschnitt 
4.2.2. 
ZunÃ¤chs muÃ die Frage der unteren Begrenzung der Deckschichten diskutiert 
werden. Aufgrund der P-Wellengeschwindigkeiten kann die mit R l b  gekenn- 
zeichnete Schicht noch nicht zum Grundgebirge gerechnet werden. Als untere 
Grenze fÃ¼ die P-Wellengeschwindigkeit in kontinentaler Oberkruste werden i. 
A. Werte um 5,7 km/s (z. B. Meissner 1986) angegeben, die aber - vor allem in 
Regionen mit gedehnter undIoder verdÃ¼nnte Kruste - auch darunter liegen 
kann. Grikurov et al. (1991) nehmen eine - im zentralen Teil des Weddell 
Meeres - bis zu 25 km mÃ¤chtig Sedimentschicht an, deren untere Schichten 
aus nicht-marinen, vulkanoklastischen Sedimenten bestehen sollen. Diese 
Schichten entsprÃ¤che der Schicht RK3. Nach Abb. 4.4 ist diese Schicht bis zu 
8 km dick, die GesamtmÃ¤chtigkei der Deckschichten betrÃ¼g dann 20 km. 


Abb. 4.5: Detachment Modell nach Lister et al. (1991), in dem durch Krustendehnung 
die Oberkruste in Teilbereichen vollstÃ¤ndi verschwunden ist. Die Dehnung der 
LithosphÃ¤r im rechten Bilddrittel wird durch aufsteigendes, heiÃŸe 
AsthenosphÃ¤renmateria verursacht. 
Die deutliche AusprÃ¤gun der an den Reffek-Stationen 11 und 12 (s. Kapitel 3) 
registrierten intrakrustalen Reflexion an der Unterkruste RK2 weist auf eine 
Schichtgrenze mit einem hohen Impedanzkontrast hin. Ein hoher 
Impedanzkontrast ist dann zu erwarten, wenn duktil gedehnte Unterkruste von 
brÃ¼chi gedehnter Oberkruste oder von Sedimenten Ã¼berlager wird. 
Eine P-Wellengeschwindigkeit um 7,4 km/s, wie sie die unterste Schicht RK1 
aufweist, ist typisch fÃ¼ rift-transformierte Kruste, besonders fÃ¼ passive 
KontinentalrÃ¤nde vom vulkanischen Typ (White und McKenzie 1989). In der 
Literatur finden sich meist drei ErklÃ¤rungen und zwar magmatische 
Unterlagerung ("magmatic underplating"), magmatische Intrusionen und 
Phasenumwandlungen in der Unterkruste. 
Magmatische Unterlagerung (Furlong und Fountain 1986) ist die Anlagerung 
von magmatischem Mantelmaterial an der Unterseite kontinentaler Kruste. Sie 
spielt eine wichtige Rolle bei der Diskussion um Wachstumsprozesse von kon- 
tinentaler Kruste. Meist wird eine mittlere Dichte des unterlagerten Materials 
um 3,O ~ g / m 3  angegeben. Die mineralogische Zusammensetzung hÃ¤ng von 
den Druck- und Temperaturbedingungen ab und wird mit dem Gabbro-Eklogit 
Phasendiagramm erklÃ¤rt FÃ¼ die P-Wellengeschwindigkeiten unterlagerter' 
Schichten gilt 7,1<vp<7,8 km/s. Die magmatische Unterlagerung fÃ¼hr zu einer 
Anhebung der Erdkruste bzw. wirkt den Subsidenzprozessen entgegen. 
Magmatische Unterlagerung geht oft mit magmatischer Intrudierung der Kruste 
einher, so daÂ RK1 eine Kombination von unterlagerter als auch intrudierter 
Unterkruste reprÃ¤sentiere kann. 
l ~ i n  hÃ¤ufi zitiertes Beispiel ist die Basin und Range-Provinz. Unter den Ã¶stliche Bereichen nahe der 
Wasatch Front finden sich Werte zwischen 7,4 und 7,6 km/s (Braile et al. 1974; Keller et al. 1975). 
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Schichten mit P-Wellengeschwindigkeiten um 7,4 km/s kÃ¶nne ebenfalls durch 
Phasenumwandlungen in der Unterkruste erzeugt werden (Artyushkov und 
Sobolev 1982, Artjushkov und Baer 1986a/b). So  kann bei Anwesenheit gerin- 
ge.r Mengen von Wasser an der Kruste/Mantelgrenze Mantelperidotit in 
Serpentin verwandelt werden, was zur ErhÃ¶hun der P-Wellengeschwindigkeit 
fÃ¼hrt 
Bei einem anderen ProzeÃ wird im Falle eines Asthenosph%en/Krustenkontakts 
Ã¼be einem Manteldiapir das Gabbro der Unterkruste (D =3,0 Mglm3) bei 
Anwesenheit geringer Mengen Wasser zuerst in Granat-Granulit (D >3,2 
Mglm3) und weiter in Eklogit (Q =3,45-3,60 Mg/m3) umgewandelt (s. Abb. 4.6). 
Der Dichtezuwachs in der Unterkruste fuhrt zu deren AusdÃ¼nnung da die 
Gesamtmasse der Unterkruste nicht grÃ¶ÃŸ wird. Das transformierte Material 
kann teilweise ausschmelzen und in den oberen Mantel sinken. Im oberen 
Mantel bildet sich eine Mantelanomalie mit leicht erhÃ¶hte Dichte. Nach 
Modellrechnungen (Artyushkov und Sobolev 1982) hat die so transformierte 
Unterkruste in 28 km Tiefe eine P-Wellengeschwindigkeit =7,4 kmls, was in 
Ubereinstimmung mit der P-Wellengeschwindigkeit von RK1 liegt. 
Abb. 4.6: Modell fÃ¼ Gabbro-Eklogit Phasenumwandlung durch 
AsthenosphÃ¤ren/Krustenkontakt a) Ein Manteldiapir reicht bis zur Unterkruste und er- 
zeugt dort die Metamorphose von Gabbro in Eklogit. b) Nach RÃ¼ckbildun des Diapirs 
verbleibt ein Teil des Eklogits in der Kruste und erzeugt Subsidenz, ein Teil des Eklogits 
sinkt in den Mantel und bildet dort eine abnormale hohe Manteldichte (nach Keary und 
Vine 1990, Artyushkov und Baer 1986a). 
Die Tatsache, daÂ in den 0.a. Auswertungen keine Hinweise auf listrische 
Verwerfungen in der Oberkruste erkennbar sind, kann als vorlÃ¤ufige Hinweis 
fÃ¼ dieses Modell gewertet werden. In der Basin und Range-Provinz z. B. fÃ¼h 
ren die listrischen Verwerfungen zu einer horizontalen PeriodizitÃ¤ von etwa 20 
- 40 km fÃ¼ die Abfolge von Becken und GebirgsrÃ¼cken Der HÃ¶henunterschie 
betrÃ¤g Ca. 1 km. Da die zur Oberkruste RK3 gehÃ¶rige LaufzeitÃ¤st in den 
Seismogramm-Montagen teilweise bis zu 40 km verfolgt werden kÃ¶nnen soll- 
ten derartige Verwerfungen in der Pg-Phase zu erkennen sein. GrundsÃ¤tzlic 
eignen sich refraktionsseismische Messungen jedoch nicht zur AuflÃ¶sun von 
bruchtektonischen Strukturen. 
Noch nicht diskutiert wurde die Interpretation der Kruste als ozeanische 
Kruste. RK1 wÃ¼rd die ozeanische Lage 3, RK2/3 die ozeanische Lage 2 
reprÃ¤sentieren 
Durchschnittliche ozeanische Kruste weist MÃ¤chtigkeite zwischen 5,O und 8,5 
km auf (White et al. 1992). Ozeanische Kruste mit wesentlich hÃ¶here 
MÃ¤chtigkei wurde z.B. in folgenden Gebieten gefunden: 
Tamaki et al. (1992) postulieren 8 - 13 km mÃ¤chtig ozeanische Kruste fÃ¼ das 
durch Back- Arc-Spreading entstandene (Tamaki 1988) Yamato- und Japan 
Becken. 
Magmatische Unterlagerung (mit vp=7,4 km/s) als Ursache fÃ¼ zusÃ¤tzlich 
Verdickung Ã¤ltere ozeanischer Kruste an dem Ã¶stliche Kontinentalrand 
Kanadas vermuten Reid und Keen (1990). 
Lag die Spreading-Achse Ã¼be einem Manteldiapir, so kann die ozeanische 
Kruste zwischen 18 und 20 km mÃ¤chti werden, wie White et al. (1992) sowohl 
an Hand seismischer Daten wie auch durch Inversionsrechnungen der 
Seltenen-Erden Bilanz zeigen. Beispiele dafÃ¼ sind der Madagaskar-RÃ¼cke 
(Sinha, Louden und Parsons 1981), die Kerguelen (Recq et al. 1990) oder Island 
(Gebrande et al. 1980, White et al. 1992). Im Gegensatz zu den P- 
Wellengeschwindigkeits-Tiefenfunktionen in Abb. 4.4 ist in den angegebenen 
Beispielen eine Schicht mit vp=5,5 atypisch. AuÃŸerde gibt es keine Hinweise 
auf einen grÃ¶ÃŸer Geschwindigkeitsgradienten, wie er nach Spudich und 
Orcutt (1980) fÃ¼ ozeanische Kruste mit einem Alter deutlich hÃ¶he als 100 Ma 
zu erwarten ist. 
Die in der aeromagnetischen Karte nicht erkennbaren Spreadinganomalien 
(Johnson et al. 1992) lieÃŸe sich durch die Entstehung der ozeanischen Kruste 
in der kretazischen oder jurassischen magnetisch ruhigen Zone erklÃ¤ren auf die 
z. B. Handschuhmacher et al. (1988) hinweisen. AuÃŸerde sind Spreading- 
Anomalien in Back-Arc Regimen in der Regel nur sehr schwach ausgeprÃ¤g 
(Frisch und Loeschke 1986). 
GrundsÃ¤tzlic sind in der Literatur keine Geschwindigkeits-Tiefen-Funktionen 
ozeanischer Kruste dokumentiert, die mit dem hier diskutierten Krustenschnitt 
vergleichbar sind2. 
In diesem Abschnitt sind folgende InterpretationsmÃ¶glichkeite diskutiert 
worden: 
- Schichten mit vp<4,8 kmls: Im wesentlichen Syn- und Post-Rift Sedimente, 
Ã¼berlager von marinen und glazial verfrachteten Sedimenten. 
- Schicht R l a  (vp=4,8 / 4,9 kmls): Riff-Karbonate / Salz / vulkanische 
Extrusiva. Diese Schicht ist als Hochgeschwindigkeitsschicht ausgebildet. 
- Schicht R l b  (4,8<vp< 5,l km/s): Riff-Karbonate / Salz / vulkanische Extrusiva 
1 Sedimente / Metamorphite. 
Schicht RK3 (5,4<vp< 5,7 W s ) :  (bruchige) Oberkruste 1 Sedimente. 
Schicht RK2 (vp=6,5 / 6,6 kmls): Unterkruste 
Schicht RK1 (7,0<vP< 7,6 km/s): Unterkruste, magmatisch unterlagert 
undloder intrudiert / Eklogit angereichert. 
Die folgenden Betrachtungen sollen einzelne InterpretationsansÃ¤tz stutzen 
oder ausschlieÃŸen 
4.2.2 Subsidenzmechanismen 
In diesem Abschnitt werden Subsidenzmodelle vorgestellt. Die anschlieÃŸen 
stattfindenden Modellrechnungen zur Subsidenz dienen dazu, weitere 
Argumente fÃ¼ oder gegen die oben angefÃ¼hrte InterpretationsansÃ¤tz zu 
liefern. 
4.2.2.1 Ãœberblic Ã¼be die Subsidenzmodelle 
Der Begriff Subsidenz bezeichnet die Absenkung von Krustenteilen, die zur 
Bildung von intrakontinentalen oder -ozeanischen Becken fuhrt. Im ersten Fall 
kann die Subsidenz soweit fortschreiten, daÂ die Kruste aufreiÃŸ und neue, 
ozeanische Kruste entsteht. 
^ ~ u f  die prinzipielle MÃ¶glichkei der Verdickung von ozeanischer Kruste durch Ãœberschiebun oder 
Zusammenpressung ozeanischer Kruste verweist Artyushkov (1987). Da fÃ¼ das Weddell Meer keine 
Kompression in dem Umfang, wie sie zu einer solchen Uberschiebubg nÃ¶ti wÃ¤re zu vermuten ist, 
entfallt diese MÃ¶glichkeit AuÃŸerde lieÃŸ eine solche Kruste eine uneinheitlichere S trukturierung 
erwarten, als wie sie beobachtet wird. 
Man unterscheidet prinzipiell die Subsidenz durch Sedimentauflast von der 
thermo-tektonischen Subsidenz3. Unter thermo-tektonischer Subsidenz ver- 
steht man die Absenkung von Krustenteilen durch Dehnung der Kruste wie 
auch durch AbkÃ¼hlun und der damit verbundenen Verdichtung der 
LithosphÃ¤r (s. Abb. 4.7). Flexuren sowie der EinfluÃ von Konvektionswalzen 
im Erdmantel werden im weiteren nicht berÃ¼cksichtigt 
Zuerst wird der quantitative EinfluÃ eines Sedimentpaketes auf die Subsidenz 
der darunterliegenden Kruste bestimmt. Die Subsidenz durch Sedimentauflast 
wird zurÃ¼ckgerechnet was im folgenden als Sedimententladung bezeichnet 
wird. AnschlieÃŸen wird versucht, die  Grundgebirgstiefe nach der 
Sedimententladung durch ein thermo-tektonisches Subsidenzmodell zu rekon- 
struieren. Stimmt die Grundgebirgstiefe nach der Sedimententladung mit der 
Grundgebirgstiefe nach der thermo-tektonischen Modellrechnung Ã¼berein ist 
eine im Hinblick auf die Subsidenzmodelle plausible Interpretation gefunden. 
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Abb. 4.7: Krustensubsidenz durch Krustendehnung und Sedimentauflast. a) Initiale 
Krustenstruktur. b) Submarine KrustenausdÃ¼nnun und Sedimentauflast fÃ¼hre zur 
Subsidenz der Kruste. C) Nach der Sedimententladung ist die Kruste nur noch von einer 
WassersÃ¤ul bedeckt, die Kruste hebt sich wegen der geringeren Gewichtsauflast. 
In den hier betrachteten FÃ¤lle wird angenommen, daÂ der isostatische 
Ausgleich vor und nach dem Rifting durch Airy-Kompensation vollstÃ¤ndi er- 
folgt ist (s. Abb. 4.7). Dies ist auch der Grund dafÃ¼r daÂ keine Spekulationen 
Ã¼be die HÃ¶h der ungedehnten PrÃ¤-Rif Kruste Ã¼be N.N. erfolgen mÃ¼ssen Die 
Mantelstruktur unterhalb der Ausgleichstiefe wird als homogen angesehen. 
Alle Massenbetrachtungen beziehen sich i m  folgenden auf eine 
EinheitsgrundflÃ¤che so daÂ quantitativ die MÃ¤chtigkei einer Schicht, mit ihrer 
Dichte multipliziert, deren Masse ergibt. 
^sawyer (1985) fÃ¼hr die Variable TTS (Total Tectonic Subsidence) ein, die die Subsidenz ohne die 
sedimentationsbedingte Subsidenz beschreiben soll. In dieser Arbeit wird diese Variable nicht verwendet, 
da thermische Effekte incl. Phasenurnwandlungen durch den Begrif "tektonisch nicht erfaÃŸ werden. 
4.2.2.2 Subsidenz durch Sedimentaufiast 
Eine die Kruste Ã¼berlagernd Sedimentschicht fÃ¼hr zur Subsidenz der Kruste. 
In dem hier verwendeten Modell wird die SedimentsÃ¤ul der MÃ¤chtigkei ds 
durch eine WassersÃ¤ul der MÃ¤chtigkei dw ersetzt, um den Vergleich der 
Ergebnisse mit dem McKenzie-Modell zur thermo-tektonischen Subsidenz 
(s.u.) und dem Modell zur Subsidenz ozeanischer Kruste (s.u.) zu ermÃ¶glichen 
Isostatisches Gleichgewicht und homogene Dichten pro Schicht vorausgesetzt, 
gilt nach Allen und Allen (1990): 
mit dw : MÃ¤chtigkei der WassersÃ¤ul (in km), 
ds : MÃ¤chtigkei der SedimentsÃ¤ul (in km), 
Q : Dichte des Wassers (in ~ ~ / m 3 ) ,  
: Dichte des Erdmantels (in Mg/m3), 
Q : Dichte des Sedimentpaketes (in Mg/m3). 
Umstellen der Gleichung fÃ¼hr zu 
FÃ¼ die Subsidenz durch Sedimentauflast4 Ss gilt Sc = ds-dw . 
Im folgenden mÃ¼sse die jeweiligen Dichten bestimmt werden. Eine 
MÃ¶glichkei zur AbschÃ¤tzun einer mittleren Dichte bietet die Nafe-Drake 
Kurve (Fowler 1990), die einen Bezug von Dichte zu den P- und S- 
Wellengeschwindigkeiten herstel l t .  Mit  e iner  mitt leren P- 
Wellengeschwindigkeit von 3,5 km/s ergibt sich so eine Dichte fÃ¼ die 
Sedimente von Q == 2,3 + 0,2 Mg/m^. 
Zum AbschÃ¤tze von mittleren Dichten bei groÃŸe SedimentmÃ¤chtigkeite 
eignet sich eher ein Verfahren, daÂ der tiefenabhÃ¤ngige Kompaktion der 
^waren die Sedimente zuvor mit einer Wasserschicht der Tiefe hw bedeckt, so gilt 
... ., 
Eustatische Meeresspiegelschwankungen um den Faktor he mÃ¼sse ebenfalls berÃ¼cksichtig werden. Aus 
Gleichung 4.1 muÃ dann lauten: dWg + (ds-dw-he)~ = dsQ s, Aus Gleichung 4.2 wird: 
Da die eustatischen Meeresspiegelschwankungen vor dem Jura nicht ausreichend bekannt sind, kÃ¶nne 
diese hier nicht berÃ¼cksichtig werden. 
Sedimente Rechnung trÃ¤gt Die Kompaktion von Sedimenten, die durch die 
wachsende Auflast zusÃ¤tzliche Sedimente entsteht, ist von den lithologischen 
Parametern, dem Diagenesegrad und anderen Faktoren abhÃ¤ngig Ein einfaches 
Modell zur Beschreibung der tiefenabhÃ¤ngige Kompaktion von Sedimenten 
ist die Beziehung (Sawyer 1985): 
mit z : Tiefe (in km) 
@(z) : PorositÃ¤ in der Tiefe z, 
aO : PorositÃ¤ an der OberflÃ¤che 0 < ^ >o< 1, 
C : Kompaktionskoeffizient (in l/km). 
FÃ¼ die tiefenabhÃ¤ngig Sedimentdichte Q s(z) ergibt sich 
mit Q sk : Korndichte des Sediments. 
Die durchschnittliche Dichte Q in einem Sedimentpaket, das in dem 
Tiefenintervall (zl ,  22) liegt und eine einheitliche Komdichte hat, berechnet sich 
mit 
LÃ¶se des Integrals fÃ¼hr zu der nicht-linearen Beziehung: 
Sofern Komdichte, PorositÃ¤ und Kompaktionskoeffizient bekannt sind, kann 
mit dieser Gleichung die durchschnittliche Dichte der SedimentsÃ¤ul berechnet 
werden. Die Sedimententladung erfolgt dann mit Gl. 4.2. 
4.2.2.3 Das McKenzie Modell fÃ¼ die thermo-tektonische Subsidenz 
Abb. 4.8: McKenzie Modell zur thermo-tektonischen Subsidenz. a) zeigt das initiale 
Modell. In b) sind die LithosphÃ¤r und die Kruste um den Faktor Ã gedehnt und der 
Temperaturgradient der LithosphÃ¤r aus dem Gleichgewicht. C) Nach der Abkuhlung der 
LithosphÃ¤r hat diese ihre alte MÃ¤chtigkei erreicht. Die Kruste ist um den Betrag S 
subsidiert. 
FÃ¼ die Diskussion der thermo-tektonischen Subsidenz wird das Modell von 
McKenzie (1978) herangezogen (s. Abb. 4.8). Vorteil dieses Modells ist, daÂ die 
benÃ¶tigte Parameter aus den MeÃŸdate abgeschÃ¤tz werden kÃ¶nnen5 
Zum Zeitpunkt hat die kontinentale LithosphÃ¤r die MÃ¤chtigkei d; und 
Dichte Q 1. Der Krustenanteil hat die MÃ¤chtigkei dc, die Dichte Q und LÃ¤ng X 
(Abb. 4.8a). Aufsteigendes AsthenosphÃ¤renmateria der Dichte Q dehnt die 
LithosphÃ¤r incl. der Kruste um den Dehnungsfaktor Ã (Abb. 4.8b). Die 
Temperatur der LithosphÃ¤r wird in diesem Modell durch die Dehnung nicht 
beeinfluÃŸt gerÃ¤ aber aus dem thermischen Gleichgewicht (Abb. 4.8b gestri- 
chelte Linie). Wegen der fortschreitenden AbkÃ¼hlun sinkt die LithosphÃ¤r so 
lange ab, bis sie die alte MÃ¤chtigkei erreicht hat (Abb. 4.8~).  
Der Begriff initiale Subsidenz Si kennzeichnet diejenige Absenkung, die aus 
dem Ersetzen von leichtem Krustenmaterial durch schweres Mantelmaterial 
resultiert. Die AbkÃ¼hlun der LithosphÃ¤r bedingt die thermische Subsidenz St. 
Die endgÃ¼ltig Subsidenz S setzt sich aus initialer und thermischer Subsidenz 
zusammen. Die Subsidenzprozesse werden als submarin angenommen. 
Die mathematische Formulierung des McKenzie Modells ist in Anlage 3 wie- 
dergegeben. Die Rechnungen fÃ¼hre zu folgenden AusdrÃ¼cken 
Diese AusdrÃ¼ck sind linear mit 1-(l/ÃŸ) Mit ihnen lÃ¤Ã sich die thermo-tektoni- 
sehe Subsidenz eines Dehnungsbeckens oder eines passiven Kontinentalrandes 
leicht abschÃ¤tzen wenn der Dehnungsfaktor Ã bekannt ist6. 
Der Dehnungsfaktor Ã ist von der initialen GrundgebirgsmÃ¤chtigkei und der 
gegenwÃ¤rtige GrundgebirgsmÃ¤chtigkei abhÃ¤ngig Die initiale 
GrundgebirgsmÃ¤chtigkei dc beschreibt die GrundgebirgsmÃ¤chtigkei vor der 
Dehnung. Die gegenwÃ¤rtig GrundgebirgsmÃ¤chtigkei dc/Ã ist die beobachtete 
GrÃ¶ÃŸ 
5~ufwendigere Modelle zur thermo-tektonischen Subsidenz setzen detailliertere Dichten- und 
Tempcraturverteilungsmodelle fÃ¼ Kruste und Mantel bzw. LithosphÃ¤r und AsthcnosphÃ¤r voraus (2.B 
Morgan 1983, Lachenbruch und Morgan 1990). Da fÃ¼ diese Parameter im Untersuchungsgebiet keine 
Werte dokumentiert sind, werden diese AnsÃ¤tz nicht weiter verfolgt. 
^ ~ i n e  mpirische Formel fÃ¼ die thermo-tektonische Subsidenz in AbhÃ¤ngigkei von der Zeit t ( in Ma) 
liefert Eisbacher (1991). Sie lautet: s=k(t)lI2, mit 0,2<k<0,45. Diese Formel hat jedoch nur fÃ¼ passive 
KontinentalrÃ¤nde GÃ¼ltigkeit die nicht durch intensive tektonische oder magmatische Prozesse geprÃ¤g 
sind. 
Das McKenzie Modell berÃ¼cksichtig keine ÃœberPrÃ¤gu der Grundgebirges 
auÃŸe Dehnung. Im weiteren wird untersucht, welchen EinfluÃ magmatische 
Unterlagerung bzw. Intrusion sowie PhasenÃ¤nderunge in der Unterkruste auf 
die Subsidenz haben. Ziel dieser Untersuchungen ist es, ErklÃ¤runge fÃ¼ die 
hohe P-Wellengeschwindigkeit von 7,l-7,5 km/s zu erhalten. 
4.2.2.4 Subsidenz durch Unterlagerung der Kruste 
Die Verdickung der Erdkruste durch magmatische Unterlagerung fÃ¼hr zu einer 
Anhebung der Kruste, wenn die Dichte des unterlagernden Materials zwischen 
der des Mantels und der der Kruste liegt (s. Abb. 4.9). 
Der oberste Bereich des Mantels der MÃ¤chtigkei dv wird durch Material der 
Dichte Q substituiert. Isostatischen Ausgleich vorausgesetzt, gilt: 
Umstellen der Gleichung liefert 




Abb. 4.9: Anhebung der Kruste durch Unterlagerung. a) zeigt den initialen Zustand. In 
b) ist die Kruste um den Faktor dwv angehoben (wenn Q "<Q m). 
4.2.2.5 Subsidenz durch magmatische Intrudierung der Kruste 
Eine Schicht im untersten Bereich der Kruste mit der MÃ¤chtigkei di und der 
Dichte Q ,  wird magmatisch intrudiert, sie hat anschlieÃŸen die Dichte Q ,' (s. 
Abb. 4.10). 
Bei isostatischem Ausgleich gilt: 
und damit ist 




Abb. 4.10: Subsidenz durch Intrusion. a) zeigt den initialen Zustand. In b) ist die 
Kruste durch Intrudierung der untersten Schicht di subsidiert. 
4.2.2.6 Subsidenz durch Phasenumwandlung in der Unterkruste 
Ist die Unterkruste durch Phasenumwandlung von Gabbro in Eklogit 
Ã¼berprÃ¤g elten folgende ZusammenhÃ¤nge Der aus Gabbro bestehende, 
untere Bereich der Erdkruste mit der MÃ¤chtigkei dg und der Dichte Q ~ 3 , 0  
~ ~ / m 3  hat nach einer Metamorphose die MÃ¤chtigkei de und die Dichte 
Qe=3,55 ~ ~ / m 3  (s. Abb. 4.1 1). Da die Gesamtrnasse der Unterkruste konstant 
bleibt, gilt fÃ¼ diese 4 GrÃ¶Â§ die Beziehung: 
Bei isostatischem Ausgleich gilt: 
Aus den Gleichungen (4.8) und (4.9) wird durch Umstellen 
Abb. 4.11: Subsidenz durch Phasenumwandlung. a) zeigt die initiale 
KrustenmÃ¤chtigkeit In b) ist die Kruste durch Phasenumwandlung in der Unterkruste 
ausgedÃ¼nn und abgesunken. 
4.2.2.7 Subsidenz ozeanischer Kruste 
Die Subsidenz ozeanischer Kruste wird durch die folgenden Gleichungen 4.11 
und 4.12 beschrieben (Parson und Sclater 1977, Fowler 1990). Die mathemati- 
sche Formulierung des Modells ist in Anhang 4 wiedergegeben: 
wenn t in Ma angegeben wird. Diese NÃ¤herungslÃ¶su paÃŸ zu weltweit beob- 
achteten Tiefen von ozeanischer Kruste, solange die Kruste nicht Ã¤lte als 70 
Ma ist, was einer Tiefe von 5,5 km entspricht. Die Tiefenlage Ã¤ltere ozeanischer 
Kruste genÃ¼g der empirischen Gleichung 
Diese Gleichungen beschreiben die Tiefenlage ozeanischer Kruste in 
AbhÃ¤ngigkei von der Zeit, die Ã¼be die Spreading-Rate mit der Entfernung von 
der Spreading-Achse verbunden ist. 
4.2.2.8 DurchfÃ¼hrun der Subsidenzrechnungen 
FÃ¼ die Subsidenzbetrachtungen wird das folgende, gemittelte 1D- 







vulk. Extrusiva 1 
Metamorphite 1 
Sedimente 




magm. unterlagert / 
magm. intrudiert / 
Eklogit angereichert 
Tab. 4.1: Gemitteltes ID-Krustenmodell unter Station 12. In der dritten Spalte sind die 
verschiedenen InterpretationsmÃ¶glichkeite der einzelnen Schichten angegeben. 
Schicht: 
vp<5,0km/s 
Die in Tab. 4.1 wiedergegebene P-Wellengeschwindigkeits-Tiefenfunktion ent- 
spricht der geglÃ¤ttete Funktion unterhalb der Station 12 in Abb. 4.3. Diese 
Station bietet sich fÃ¼ die Subsidenzbetrachtungen an, da hier der EinfluÃ von 
Flexuren wegen des Abstandes zu den Krustenverdickungen im Osten und 
Westen zu vernachlÃ¤ssige und die Kruste detailliert aufgelÃ¶s ist. 
Interpretation: 
Sedimente 
Zuerst wird der EinfluÃ der SedimentsÃ¤ul auf die Subsidenz bestimmt. FÃ¼ eine 
AbschÃ¤tzun der durchschnittlichen Dichte Q einer SedimentsÃ¤ul werden 
nach Sawyer (1 985) folgende Werte angenommen: 
Mit Gl. 4.2 und 4.4 werden die folgenden, in Tab. 4.2 angefÃ¼hrte minimalen, 
maximalen und durchschnittlichen Q und WassersÃ¤ulenmÃ¤chtigkeit dw nach 
der Sedimententladung fÃ¼ SedimentmÃ¤chtigkeite von 10, 12 und 20 km 
berechnet (s. Tab. 4.2): 
Tab. 4.2: Mit Gleichung 4.2 und 4.4 berechnete minimale, maximale und 
Durchschnittswerte fÃ¼ Korndichte und WassersÃ¤ulenmÃ¤chtigke nach der 
Sedimententladung. Der Index "a" markiert Durchschnittswerte. 
D i e  gewÃ¤hl te  Sed imentmÃ¤cht igke i t e  en t sprechen  d e n  
InterpretationsansÃ¤tzen daÂ RK2 (ds=20 km), RK3 (ds=12 km) oder R l b  
(ds=10 km) die oberste Lage des Grundgebirges reprÃ¤sentieren 
Es soll nun versucht werden, die so gefundene Wassertiefe durch ein Modell 
zur thermo-tektonischen Subsidenz zu reproduzieren. Dazu wird das 
McKenzie-Modell verwendet. 
ZunÃ¤chs werden fÃ¼ unterschiedliche Grundgebirgsmodelle die 
Dehnungsfaktoren Ã bestimmt, wobei initiale GrundgebirgsmÃ¤chtigkeite dc 
von 35, 40 und 45 km angenommen werden. Mit Gleichung 4.5 wird anschlie- 
ÃŸen die thermo-tektonische Subsidenz S berechnet und mit der mittleren 
Wassertiefe dwa nach der Sedimententladung aus Tab. 4.2 verglichen (s. Tab. 
4.3). Stimmen beide Werte Ã¼berein so ist im Sinne der oben dargestellten 
Modellvorstellungen eine plausible Interpretation der Krustenstruktur im 
Hinblick auf die Trennung von Sedimentschichten und Grundgebirge gefun- 
den. Die Modellrechnungen kÃ¶nne also Hinweise dafÃ¼ geben, welche 
Schichten des Krustenschnitts in Abb. 4.4 zum Grundgebirge gehÃ¶re und 
welche nicht. 
Die mÃ¶gliche Modelle fÃ¼ die Zusammensetzung des Grundgebirges sind in 
den beiden linken Spalten von Tab. 4.3 wiedergegeben. Die 
SedimentmÃ¤chtigkei der Modelle ist davon abhÃ¤ngig welche Schicht als ober- 
ste Schicht des Grundgebirges angesehen wird. Aus den Modellen 1 und 2 er- 
geben sich 10 km SedimentmÃ¤chtigkeit 12 km aus den Modellen 3 und 4 sowie 
20 km aus den Modellen 5 und 6. Von der SedimentmÃ¤chtigkei ist wiederum 
die mittlere Wassertiefe dwa nach der Sedimententladung abhÃ¤ngig die in der 
rechten Spalte steht und Tab. 4.2 entnommen ist. 
In den Modellen 2, 4 und 6 wird die Schicht RK1 als magmatisch unterlagerte 
Schicht interpretiert und liefert somit kein Beitrag zur beobachteten 
GrundgebirgsmÃ¤chtigkei dc/ÃŸ 
Die Subsidenzwerte S, die nicht mehr als 0,5 km von dwa abweichen, sowie die 
zugehÃ¶rige @-Werte sind fett gedruckt. Da die zugehÃ¶rige Modelle im 
Rahmen der empirisch festgelegten Fehlergrenze von 0,5 km sowohl mit der 
sedimentbedingten, als auch mit der thermo-tektonischen Subsidenz konsistent 
sind, kÃ¶nne diese - das McKenzie Modell zugrunde gelegt - als plausible 
Interpretationen angesehen werden. 
Tab. 4.3: Die verschiedenen Dehnungsfaktoren Ã errechnen sich aus dem Quotienten 
von initialer Krustenmachtigkeit dc und der, je nach Modell variierenden, beobachteten 
Krustenmachtigkeit. Als initiale KrustenmÃ¤chtigkeite dc werden 35, 40 und 45 km 
angenommen. Die Subsidenz S ist nach Gl. 4.5 berechnet. Die Modelle, bei denen die 
berechnete Subsidenz um nicht mehr als 0,5 km von der mittleren 
WassersÃ¤ulenmachtigkei dwa abweicht, werden als mit dem McKenzie Modell konsistent 
angesehen und stellen somit plausible Interpretationen dar. 
RK1: Unterkruste, RK2: Unterkruste, RK3: Oberkruste od. Sedimente, Rlb: 
Vulkanische Extrusiva oder Metamorphite. 
Solche Ãœbereinstimmunge finden sich bei allen Modellen auÃŸe bei Modell 5. 
LePichon et al. (1982) fÃ¼hre aus, daÂ eine initiale Subsidenz von 2,5 km oder 
mehr zur Bildung von ozeanischer Kruste fÃ¼hr und das an alten 
KontinentalrÃ¤nder (> 120 Ma) keine kontinentale Kruste in Tiefen von mehr 
als 5,5 km (nach Sedimententladung) zu erwarten sei. Ein Â§-Fakto von 5,8, wie 
er fÃ¼ das Modell 6 als minimaler Wert aus Tab. 4.3 zu entnehmen ist, fÃ¼hr zu 
einer initialen Subsidenz von 3 km und zu 6,s km totaler Subsidenz. Damit wÃ¤r 
weder das Modell 5, nach dem nur die untersten beiden Schichten RK1 und 
RK2 als Grundgebirge angesehen werden, noch das Modell 6, in dem nur die 
Schicht RK2 das ursprÃ¼nglich Grundgebirge reprÃ¤sentiert mit dem McKenzie 
Modell konsistent. 
Somit ergibt sich die Aussage, daÂ die Annahme eines 20 km mÃ¤chtige 
Sedimentbeckens, das von gedehnter, kontinentaler Kruste unterlagert ist, mit 
dem McKenzie-Modell nicht konsistent ist. Dies wiederum bedeutet, daÂ die 
8 km mÃ¤chtige in einer Tiefe von 12  bis 20 km liegende Schicht RK3 zur kri- 
stallinen Kruste, also zum Grundgebirge, gehÃ¶rt 
Wegen der hohen P-Wellengeschwindigkeit von 7,l bis 7,s kmls wurde ausge- 
fÃ¼hrt daÂ die Unterkruste RK1 entweder aus magmatisch intrudierter oder 
Eklogit-reicher Unterkruste, oder daÂ diese Schicht aus magmatisch unterlager- 
tem Material besteht. Der EinfluÃ dieser ÃœberPrÃ¤gung der Unterkruste auf die 
Subsidenz des Grundgebirges wird im weiteren rÃ¼ckgÃ¤ng emacht. Dazu 
wird ein Korrekturwert mit den in den Gleichungen, die in den vorhergehenden 
Abschnitten entwickelt wurden, fÃ¼ die mittlere Wassertiefe dwa berechnet. 
AnschlieÃŸen wird die korrigierte mittlere Wassertiefe mit der nach dem 
McKenzie-Modell errechneten, thermo-tektonischen Subsidenz verglichen. Bei 
Ãœbereinstimmun beider Werte ist eine plausible Interpretation fÃ¼ die unterste 
Schicht RK1 im Hinblick auf ihre ÃœberPrÃ¤gu gefunden. 
ZunÃ¤chs wird angenommen, daÂ RK1 durch magmatische Unterlagerung ent- 
standen ist. Mit einer Dichte Q v=3,0 ~ ~ / m 3  fÃ¼ die unterlagerte Schicht und 
einer MÃ¤chtigkei von dv= 8 km (s. Tab. 4.1) fÃ¼hr die magmatische 
Unterlagerung nach Gl. 4.6 zu einer Anhebung von 1,l km. Um die Anhebung 
durch die magmatische Unterlagerung rÃ¼ckgÃ¤ng zu machen, wird der Wert 
von 1,l km zu der mittleren Wassertiefe in Tab. 4.3 addiert (s. Tab. 4.4). 
Tab. 4.4: FÃ¼ die Modelle 2, 4 und 6 ist der mit dem Wert 1,1 km korrigierte Wert der 
mittleren Wassertiefe dwa wiedergegeben, um die Anhebung des Grundgebirges durch 
Unterlagerung rÃ¼ckgÃ¤ng zu machen. Subsidenzwerte S sowie die zugehÃ¶rige ÃŸ 
Faktoren, die um nicht mehr als 0,5 km von dwa abweichen, sind fett gedruckt. 






Es sind nur die Modelle 2, 4 und 6 zu diskutieren, da  nur in diesen RK1 als 
nicht zum Grundgebirge gehÃ¶ren verstanden wird, also keinen Beitrag zur 
initialen KrustenmÃ¤chtigkei dc liefert. Nur fÃ¼ die Modelle 2 und 4 finden sich 
Subsidenzwerte, die um nicht mehr als 0,5 km von der korrigierten mittleren 
Wassertiefe dwa differieren. 
Demnach kann die Schicht RK1 nur durch magmatische Unterlagerung erklÃ¤r 
werden, wenn die initiale GrundgebirgsmÃ¤chtigkei dc 40 km betrug und RK3 
zur kristallinen Oberkruste gehÃ¶rt Der Dehnungsfaktor Ã liegt zwischen 2,5 
und 2.9. 
Ist die unterste Schicht RK1 durch magmatische Intrusionen Ã¼berprÃ¤g ergeben 
sich folgende Auswirkungen fÃ¼ die Subsidenz. FÃ¼ die Dichte Q der intrudier- 
ten Schicht wird ein Wert zwischen der Dichte des oberen Mantels (3,3 ~ ~ / m 3 )  
und der (unteren) Kruste (2,78-3,O ~ ~ / m 3 )  angenommen. Somit ist 3 , l  ~ ~ / m ~  
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(RK1, s. Tab. 4.1) und ,=2,9 ~ g / m 3  (mittlerer Wert) ergibt sich nach Gl. 4.7 ein 
Mittelwert fÃ¼ dwi von 0,7 km. Dieser Wert ist zu der gemittelten Wassertiefe 
aus Tab. 4.2 zu subtrahieren, um den EinfluÃ der magmatischen Intrusionen auf 
- 
die Subsidenz zu eliminierten. 
Tab. 4.5: FÃ¼ die Modelle 1, 3 und 5 ist von dem Wert der mittleren Wassertiefe dwa 
aus Tab. 4.3 der Wen 0,7 km subtrahiert, um die Subsidenz des Grundgebirges durch 
Intrudierung auszugleichen. Subsidenzwerte sowie die zugehÃ¶rige Â§-Faktoren die um 
nicht mehr als 0,5 km von dwa Wert abweichen, sind fett gedruckt. 
RK1: Unterkruste, RK2: Unterkruste, RK3: Oberkruste od. Sedimente, R l b :  
Vulkanische Extrusiva oder Metamorphite. 
Analog zum Modell der magmatischen Unterlagerung wird die korrigierte 
Wassertiefe mit der thermo-tektonischen Subsidenz S verglichen. Im Rahmen 
der Fehlergrenze von 0,5 km ergeben sich nur fÃ¼ die Modelle 1 und 3 plausible 
Modelle. 
Ist also die unterste Schicht RK1 durch magmatische Intrusionen Ã¼berprÃ¤g so
lag die initiale KrustenmÃ¤chtigkeite zwischen 35 und 45 km, wobei die Ã Ÿ  
Faktoren zwischen 1,5 und 2,1 liegen. Die Schicht RK3 ist Bestandteil des 
kristallinen Grundgebirges, da sich die Wassertiefe durch die thermo-tektoni- 
sehe Subsidenz nicht reproduzieren lieÃŸ 
Ist die 8 km mÃ¤chtige unterste Schicht der Kruste RK1 durch 
Phasenumwandlung entstanden, so ist nach Gl. 4.8 RK1 aus einer 9,5 km mÃ¤ch 
tigen Schicht gabbroider Unterkruste hervorgegangen. Somit kÃ¶nne 
Phasenumwandlungen in der Unterkruste nicht allein die KrustenausdÃ¼nnun 
erklÃ¤ren da die kristalline Kruste nach Addition der 1,5 km nur maximal 25,5 km 
betrÃ¤g (wenn Rlb-RKl das Grundgebirge reprÃ¤sentieren s. Tab. 4.1) 
Die aus der KrustenausdÃ¼nnun und dem Dichtezuwachs in der Kruste resultie- 
rende Subsidenz betrÃ¤g nach Gleichung (4.10) 2,l km. 
Der Ausgleich der Subsidenz durch Phasenumwandlung ist fÃ¼ dwa in Tab. 4.6 
berÃ¼cksichtigt Einzig das Modell 5 liefert im Rahmen der Fehlergrenze von 0,5 
km konsistente Werte fÃ¼ die thermo-tektonische Subsidenz S und die korri- 
gierte, mittlere Wassertiefe. 
Ein Sedimentbecken von 20 km MÃ¤chtigkei ist demnach durch eine initiale 
KrustenmÃ¤chtigkei von 35-45 km und Gabbro-Eklogit Phasenumwandlung in 
der Unterkruste zu erklÃ¤ren Die Â§-Faktore liegen zwischen 2,5 und 3,2. 

Die durchgefÃ¼hrte Subsidenzrechnungen stÃ¼tze die folgenden Krusten- 
Modelle im Sinne der angegebenen Modellvorstellungen zur Subsidenz: 
Ist die unterste krustale Schicht RK1 durch magmatische Unterlagerung ent- 
standen, so betrug die initiale KrustenmÃ¤chtigkei vor dem Rifting etwa 40 km 
und ist heute um den Faktor 2,5 bis 2,9 gedehnt. 
War RK1 bereits vor dem Rifting Bestandteil des Grundgebirges und wurde sie 
magmatisch intrudiert, so war die Kruste vor dem Rifting 35-45 km mÃ¤chti und 
ist heute um den Faktor 1,5 bis 2,l gedehnt. 
Eine Entscheidung, ob R l b  die oberste Schicht des Grundgebirges ist, kann 
allein durch die Subsidenzrechnungen nicht getroffen werden. 
Ein Sedimentbecken von 20 km MÃ¤chtigkei kann nur erklÃ¤r werden, wenn 
RK1 durch Gabbro-Eklogit Phasenumwandlung Ã¼berprÃ¤ wurde. 
Die These, daÂ es sich bei der untersuchten Kruste um ozeanische Kruste 
handelt, kann durch die Subsidenzrechnungen nicht bestÃ¤tig werden. 
4.2.3 Benachbarte Gebiete 
AbhÃ¤ngi von den verschiedenen Rekonstruktionen lagen vor dem Zerfall 
Gondwanas Patagonien und das Falkland-Plateau in unmittelbarer 
Nachbarschaft des heutigen Weddell Meer Beckens. Der Falkland-Trog 
begrenzt das Falkland-Plateau zur sÃ¼dlic gelegenen Scotia See. 
Zambrano und Urien (1974) beschreiben das Grundgebirge Patagoniens und 
des argentinischen Schelfs als sauer intrudierte, prÃ¤kambrisch Metamorphite 
mit P-Wellengeschwindigkeiten zwischen 5,5 und 6,O W s .  Das Grundgebirge 
Ãœberlagern finden sich saure und intermediÃ¤r Extrusiva mitteljurassischen 
Alters mit einer P-Wellengeschwindigkeit zwischen 4,8 und 5,l k d s ,  die sog. 
Chon Aike Formation. Die obersten Deckschichten mit P- 
Wellengeschwindigkeiten zwischen 4,2-4,6 km/s werden als Syn-Rift Sedimente 
und Pyroklastika angesehen. 
1972 bis 1974 wurden weitere seismische Untersuchungen der Deckschichten 
mit insgesammt 165 Sonobojen auf dem sÃ¼dliche argentinischen Schelf durch- 
gefÃ¼hr (Ludwig et al. 1979). Sie zeigen etwa 5 km mÃ¤chtig Sedimentlagen mit 
P-Wellengeschwindigkeiten von 1,8 bis 5,2 km/s, wobei ein Zusammenhang 
zwischen der untersten Schicht mit 5,O bis 5,2 km/s und der Chon Aike 
Formation zu vermuten ist. Es kann spekuliert werden, daÂ die Schicht Rlb mit 
der Chon Aike Formation zu korrelieren ist. 
Die ersten Untersuchungen der Krustenstruktur des Falkland-Plateaus wurden 
1958 und 1959 durch refraktionsseismische Messungen durchgefÃ¼hr (Ewing et 
al. 1971, Ludwig et al. 1986). Demnach ist das Grundgebirge durch eine P- 
Wellengeschwindigkeit von Ca. 5,O-6,3 km/s charakterisiert. Es wird als sÃ¼d 
wÃ¤rt gekippter Krustenblock interpretiert. DarÃ¼be liegen zwei jeweils etwa 2 
km mÃ¤chtig Sedimentschichten mit vp=2,5 km/s im Hangenden und =4,2 km/s 
im Liegenden. Von Zambrano und Urien (1974) publizierte Krustenschnitte 
zeigen prÃ¤kambrische bis frÃ¼h-palÃ¤ozoisch Grundgebirge mit P- 
Wellengeschwindigkeiten zwischen 5,4 und 5,9 km/s. Im Rahmen des DSDP 
erbohrte Kerne (Leg 36) enthielten kÃ¤no und mesozoische Sedimente Ã¼be 
kontinentalem, aus Graniten und Metagneisen bestehenden Grundgebirge 
(Shipboard Scientific Party 1976). Die direkt auf dem Grundgebirge aufliegen- 
den Sedimente sind hier fluviatile Ablagerungen mitteljurassischen Alters, was 
eine Korrelation dieser Schichten mit der Chon Aike Formation ausschlieÃŸt 
Der mit Sedimenten verfÃ¼llte bis zu 7 km tiefe Falkland-Trog7 begrenzt das 
Falkland-Plateau nach SÃ¼de (Ludwig et al. 1986). Das Grundgebirge weist 
tektonische Verwerfungen auf und ist durch eine P-Wellengeschwindigkeit von 
5,l-5,3 km/s charakterisiert. 
Die angefÃ¼hrte Betrachtungen legen den SchluÃ nahe, daÂ die Oberkruste 
RK3 (und RK3b) des sÃ¼dliche Weddell Meeres die sÃ¼dlich Entsprechung des 
Grundgebirges des Falkland-Plateaus reprÃ¤sentier und demnach aus prÃ¤kambri 
schen, granitisch intrudierten Metagneisen bestehen. 
4.3 Interpretation des westlichen Krustenbereiches im sÃ¼dliche Weddell 
Meer 
4.3.1 Ergebnisse der Refraktionsseismik 
Nur die Registrierungen der PCM-Station RB erlauben Aussagen Ã¼be die 
tiefere Krustenstruktur nahe der Antarktischen Halbinsel. Die auftretenden P- 
Wellengeschwindigkeiten entsprechen zwar zum Teil denen im zentralen Teil, 
doch liegen die Schichtgrenzen in unterschiedlichen Tiefen (s. Abb. 4.4). Die 
mit RK3b bezeichnete Schicht in 13 km Tiefe kann die ungedehnte 
Entsprechung von RK3 reprÃ¤sentieren 
Polnische tiefenseismische Experimente, die zwischen 1979 und1988 im 
Norden und Nordwesten der Antarktischen Halbinsel durchgefÃ¼hr wurden 
(Guterch et al. 1990, Birkenmajer et al. 1990), liefern eine Ã¤hnlich Struktur des 
unteren Grundgebirges fÃ¼ den nÃ¶rdliche Bereich der Halbinsel. Es wird dort 
eine Ca. 15 km mÃ¤chtig Oberkruste mit P-Wellengeschwindigkeiten zwischen 
6,O und 6,4 km/s - entsprechend RK3b - gefunden. Es folgt eine ca. 12 km 
mÃ¤chtig Schicht mit 6,4 bis 6,8 km/s, welche RK2 entspricht. Die unterste 
Schicht mit Ca. 7,2 km/s ist - Ã¤quivalen zu RK1- ebenfalls etwa 12 km mÃ¤chtig 
 e er Falkland-Trog wird bei Ludwig et al. (1986) als Malvinas Basin bezeichnet. 
so daÂ die Kruste/Mantelgrenze in etwa 40 km Tiefe liegt. Eine zu RK3 
Ã¤quivalent Schicht mit vp um 5,5 km/s ist fÃ¼ die Antarktische Halbinsel nicht 
dokumentiert. 
Zwar weisen die Refraktionsdaten auf Differenzen in der Krustenstruktur nahe 
der Antarktischen Halbinsel zu der im zentralen Weddell Meer hin, jedoch sind 
keine Hinweise fÃ¼ eine frÃ¼her Subduktionszone zu erkennen, wie sie das 
Grunow-Modell fordert. 
4.3.2 Ergebnisse der Reflexionsseismik 
Von reflexionsseismischen Messungen her ist eine oberflÃ¤chennah 
StÃ¶rungszon bekannt, die den ~ b e r ~ a n g s b e r e i c h  von Weddell Meer Becken 
zur Antarktischen Halbinsel hin markiert. Diese StÃ¶rungszon ist vom AWI 
1984 (Miller et al. 1984) und 1990, von der BGR (Hinz 1987) und dem BAS 
1992 (Ed King, pers. Mitt.) vermessen worden. AWI und BGR haben die Profile 
mit Methodiken der marinen Seismik vermessen. Der BAS verwendete einen 
sog. Snowstreamer auf dem Schelfeis. Die Abb. 4.13 zeigt einen Ausschnitt des 
Profils AWI 90200; die Profillage ist der Karte Abb. 4.12 zu entnehmen. 
W E D D E L L  
Abb. 4.12: Lage der reflexionsseismischen Profile AWI 90200 und AWI 90210. Die 
Seismometer-Stationen GP110 und BAS sind als Dreiecke eingezeichnet. 


Eisauflast zur unterschiedlichen Kompaktion einzelner Sedimentschichten 
fÃ¼hren 
Wegen der niedrigen Geschwindigkeiten kann ausgeschlossen werden, daÂ vor 
der glazialen Erodierung die Sedimente von Schichten grÃ¶ÃŸer MÃ¤chtigkei 
Ã¼berlager waren. In diesem Fall hÃ¤tte die Sedimentschichten irreversibel kom- 
paktiert und diagenetisiert werden mÃ¼sse und mÃ¼ÃŸt hÃ¶her 
Geschwindigkeiten aufweisen. 
Auf Grund der steil stehenden Schichten in Abschnitt B kÃ¶nne dort auch 
Ã¤lter Gesteine dicht unterhalb des Meeresbodens liegen. Wird auch Abschnitt 
G wegen seiner seismischen Transparenz als ein Gebiet mit sehr steil stehenden 
Schichtgrenzen angesehen, gilt gleiches fÃ¼ diesen Abschnitt. 
Eine alternative Interpretation fÃ¼ den seismisch transparenten Bereich G ist die 
Annahme von Metamorphiten oder kristallinen Gesteinen. Es liegt nahe, einen 
Vergleich zu den aufgeschlossenen Gesteinen der OstkÃ¼st der Antarktischen 
Halbinsel auf HÃ¶h der Schelfeiskante (Lassiter KÃ¼ste zu ziehen. Dort finden 
sich Lavastrome und Tuffe der Mount-Poster-Formation sowie die unter Back- 
Arc Bedingungen abgelagerte Latady-Formation. Die im Rahmen der sowjeti- 
schen Antarktisexpeditionen SAE 27/28 untersuchte Latady-Formation wird 
von Stanek (1987) als eine marine Sedimentfolge mit eingeschalteten vulkano- 
genen Horizonten beschrieben. Kellog und Rowley (1991) beschreiben sie 
weiter als Silt-ISchluffsteine und Schiefer. Die Schichtfolge ist 5-6 km mÃ¤chti 
und Ã¼berlager einen etwa 240 Ma alten Gneiskomplex. WÃ¤hren des oberen 
Jura bis zur unteren Kreide wurde die Latady-Formation intensiv verfaltet, was 
zu SO-vergenten, NO-streichenden Faltenbau fÃ¼hrt Die Latady-Formation 
bietet sich wegen ihrer intensiven Verfaltung und Schichtung als Interpretation 
fÃ¼ den Abschnitt G an. Konsequenterweise mÃ¼ÃŸ die Faltung im selben 
Zeitraum wie die Faltung der Latady-Formation stattgefunden haben. 
Zumindest die verfalteten Sedimente der Abschnitte B bis F mÃ¼sse dann syn- 
oder prÃ¤kinematisc abgelagert worden sein. 
Die an der PCM-Station GP110 gemessenen hohen P-Wellengeschwindigkeiten 
von 4,3 und 5,2 km/s sowie die senkrechte Zonierung der Kruste, wie sie an der 
BAS-Station gemessen wurde (s. Kapitel 3.1.1 und Abb. 4.12), bestÃ¤tige die 
These von einem Fazieswechsel entlang des Profils AWI 90200 von Sedimenten 
zu Metamorphiten bei etwa 60Â W. 
Die Faltenstruktur der Schichten reprÃ¤sentier eine nach oben durch eine 
E r o s i o n s d i s k o r d a n z  begrenz te  K o m p r e s s i o n s s t r u k t u r .  Die  
Kompressionsbewegung ist in Abb. 4.13 durch die Pfeile angedeutet. Das 
Ansteigen der Reflexionshorizonte nach Westen spricht fÃ¼ eine ~ b e r s c h i e b u n ~  
von Osten nach Westen. Die durch die Kompression verursachten 
Vertikalbewegungen bedingen die vertikale Zonierung und gehen mit 
Schleppungen an den Verwerfungen einher. Der in Abb. 4.13 mit D1 und D2 
gekennzeichnete Winkel zwischen zwei Diskordanzen weist auf zumindest 
zwei Faltungsphasen hin. WÃ¤hren der ersten Faltungsphase wurden sÃ¶hlig 
Schichten, die heute parallel zu D1 liegen, gekippt. Die heute parallel zu D2 lie- 
genden Schichten lagerten sÃ¶hli und wurden wÃ¤hren der zweiten 
Faltungsphase geneigt. 
Weitere, bisher unverÃ¶ffentlicht Daten des AWI zeigen daÂ die wahren 
Faltungsachsen in der  seismischen Sektion annÃ¤hern senkrecht zur 
Profilrichtung liegen. Analog dazu finden sich in den AufschlÃ¼sse an der 
OstkÃ¼st der Antarktischen Halbinsel (Orville und Lassiter KÃ¼ste 
Faltungsachsen, die annÃ¤hern in NordISÃ¼d-Richtung also parallel zum 
KÃ¼stenverlau streichen (Kellog und Rowley 1991). 
Als Ursache fÃ¼ die Kompression kann die von Kellog und Rowley (1991) 
beschriebene dextrale Blattverschiebung vorgeschlagen werden, die entlang 
der bereits von Garrett et al. (1987) erwÃ¤hnte Ellsworth Verwerfung verlÃ¤uft 
Letztere trennt die Antarktische Halbinsel vom Ellsworth Withmore Block. Die 
Ellsworth Verwerfung, ein etwa 1 km hohes topographisches Escarpment unter 
dem Eis, wird als kontinentale VerlÃ¤ngerun der pazifischen Tharp- 
TransformstÃ¶run angesehen. 
Wenn das Weddell Meer Becken durch Dehnung entstanden ist, muÃ die 
Kompression dieser Dehnung Ãœberlager sein oder anschlieÃŸen folgen, es sei 
denn, die Dehnung hat allein in NO/SW Richtung, also senkrecht zur 
Faltenstruktur, stattgefunden. Im letzteren Fall muÃ fÃ¼ die tektonische 
Geschichte eine Blattverschiebung parallel zur Antarktischen Halbinsel ange- 
nommen werden, da fÃ¼ die Antarktische Halbinsel keine intensive Dehnung 
dokumentiert ist. Ein von Schmidt und Rowley (1986) vorgestelltes, geodyna- 
mische Modell beinhaltet eine dextrale Blattverschiebung des Weddell Meer 
Beckens zur Antarktischen Halbinsel entlang einer StÃ¶rungszone die als 
VerlÃ¤ngerun des transantarktischen Riftsystems angesprochen wird (s. Abb. 
4.14). Das Modell von Storey (1991) zur geodynamischen Entwicklung West- 
Antarktikas (s. Kap. 1) beinhaltet ebenfalls letztere Blattverschiebung sowie 
eine Nord-SÃ¼ Bewegung des Ellsworth Whitmore Blocks, was die ausge- 
dÃ¼nnte kontinentale Kruste im Weddell Meer erklÃ¤re kann. Der "Motor" fÃ¼ 
die Blattverschiebung wird von Storey und Ne11 (1988) in der bereits im 
Mesozoikum aktiven, pazifischen Subduktionszone entlang der Antarktischen 
Halbinsel gesehen. Die Autoren stÃ¼tze sich auf Untersuchungen von Jarrard 
(1986), nach denen Blattverschiebungen mit etwa 50% aller Subduktionszonen 
einhergehen. Ein typisches Merkmal von reflexionsseismischen Seismogramm- 
Montagen, die Blattverschiebungen zeigen, sind sog. "flower structures". Die 
Tatsache, daÂ keine "flower structures" in den seismischen Daten zu erkennen 
sind, muÃ a ls  wichtiges Argument gegen die Interpretation als 
Blattverschiebung gewertet werden8. ' 
^ ~ u f  der anderen Seite finden sich EinzelfÃ¤lle wo das Reflexionsmuster einer bekannten 
Blattverschiebung dem des Profils 90200 ahnelt, siehe z.B. die Blattverschiebung in PalawanPhilippincn 
(Roberts 1983) 
Abb. 4.14: Die Antarktis-Karte von Kellog und Rowley (1991) zeigt dextrale 
Blattverschiebungen, und zwar eine parallel zum transantarktischen Riftsystem und eine 
zwischen Antarktischer Halbinsel und Ellsworth Whitmore Block. 
Die Nord-SÃ¼ Bewegung der Ellsworth Whitmore Mountains sowie die daraus 
resultierende Kompression an der sÃ¼dliche OstkÃ¼st der Antarktischen 
Halbinsel findet sich auch im Grunow-Modell (Abb.l.3 , Kapitel 1). Grunow 
(1993a/b) postuliert hier eine im Mesozoikum aktive Subduktionszone, die 
Kompression im diskutierten Gebiet erzeugt hÃ¤tte Das westwÃ¤rtig Ansteigen 
lÃ¤Ã die Interpretation der Kompressionsstrukturen als Akkretionskeil zu. Eine 
Subduktionszone an der OstkÃ¼st der Antarktischen Halbinsel lieÃŸ ein 
Schwereminimum wegen der abtauchenden kristallinen Kruste erwarten. In 
vorlÃ¤ufige Ergebnissen mariner Schweremessungen ist dies jedoch nicht zu er- 
kennen (Meyer, pers. Mitt.). 
Ein alternatives Modell zu den tektonischen Prozessen im Mesozoikum ergibt 
sich aus folgenden Ãœberlegungen Auf Grund von mineralogischen 
Untersuchungen von kÃ¤nozoische Vulkaniten sowie von topographischen 
Betrachtungen kommen Behrendt et al. (1992) zu dem SchluÃŸ daÂ ein 

Die in der aeromagnetischen Karte von Johnson et al. (1992) zu erkennende 
Explora-Anomalie, die sich vor der KÃ¼st von Queen Maud Land bis Ã¼be 
Berkner Island zieht, stellt die markanteste geophysikalische Struktur dieses 
Gebietes dar (s. Abb. 1.1 1). Im Ã¶stliche Weddell Meer korreliert die Anomalie 
mit dem Kontinentalrand (s. Kapitel 5).  Konsequenterweise kann diese 
Interpretation auf den Schelfbereich vor Coats Land Ã¼bertrage werden, was 
ozeanische Kruste im sÃ¼dliche Weddell Meer impliziert. Eine einheitliche 
Interpretation fÃ¼ die Explora-Anomalie ist jedoch nicht zwingend. So kann die 
Anomalie ebenfalls von magmatischen Intrusionen herrÃ¼hren die im 
Zusammenhang mit dem mitteljurassischen Ferrar-Magmatismus (Pankhurst et 
al. 1986) stehen. Geochemische Untersuchungen von Brewer und Brook (1991) 
geben Hinweise darauf, daÂ die Entstehung der Tholeiit-Basalte von Coats 
Land und Queen Maud Land vor etwa 1000 Ma stattfand. Somit kann die 
Explora-Anomalie auch vor dem Zerfall Gondwanas angelegt worden sein und 
einen PalÃ¤o-Kontinentalran reprÃ¤sentieren 
4.5 Zusammenfassung und Diskussion der Ergebnisse 
Die Interpretation der Krustenstruktur im sÃ¼dliche Weddell Meer fand anhand 
von Krustenschnitten, Modellrechnungen zur Subsidenz und unter 
Einbeziehung weiterer geowissenschaftlicher Untersuchungen und Thesen 
statt. 
FÃ¼ die Existenz ozeanischer Kruste im betrachteten Gebiet gibt es keine 
Hinweise. Weder P-Wellengeschwindigkeiten noch SchichtmÃ¤chtigkeite 
entsprechen dokumentierten Merkmalen ozeanischer Kruste. Somit muÃ die 
Blattverschiebung des Ellsworth Whitmore Mountain Blocks, die das Grunow- 
Modell beinhaltet, ausgeschlossen werden. Daraus folgt, daÂ die PalÃ¤opositio 
des EWM Blocks von vor 230 Ma vor Coats Land (s. Abb. 1.3a) so nicht 
gewesen sein kann. Als Alternative bietet sich die PalÃ¤opositio weiter sÃ¼dlic 
an (Grunow 1987a, s. Abb. 1.4). 
Die in diesem Kapitel gefÃ¼hrt Diskussion fÃ¼hrt zu dem SchluÃŸ daÂ das sÃ¼dli 
che Weddell Meer von gedehnter, kontinentaler Kruste unterlagert ist. Das 
Grundgebirge ist von maximal 12 km mÃ¤chtige Deckschichten Ã¼berlagert Ein 
Vergleich mit dem Falkland-Plateaupatagonien erlaubt die Interpretation der 
kristallinen Oberkruste RK3 als prÃ¤kambrische granitisch intrudierte 
Metamorphite. Mit den Ergebnissen der Subsidenzrechnung ergibt sich eine 
Interpretation der untersten Krustenschicht RK1 als magmatisch intrudierte 
Unterkruste undIoder als magmatisch unterlagerte Schicht. Direkt Ã¼be dem 
Grundgebirge liegen vulkanische Extrusiva. Als Dehnungsfaktor ergibt sich je 
nach Menge des unterlagerten Materials und je nach MÃ¤chtigkei der PrÃ¤-Rif 
Kruste ein Wert zwischen 1,8 und 2,9. 
Das vorliegende Sedimentbecken kann als intrakontinentales Riftbecken oder 
als Kontinentalrandbecken gedeutet werden. Wie palÃ¤omagnetisch 
Untersuchungen zeigen, ist die Dehnung des Weddell Meer Beckens sowohl 
durch Rifting zwischen der Antarktischen Halbinsel und Ost-Antarktikas, als 
auch zwischen dem Falkland-Plateau und der kontinentalen Kruste im sÃ¼d 
lichen Weddell Meer entstanden (Grunow 1993a/b). 
Der Krustenschnitt in Abb. 4.4 wÃ¼rd demnach parallel zu dem 
Kontinentalrand verlaufen, der die ozeanische Kruste im nÃ¶rdliche Weddell 
Meer von der kontinentalen Kruste im SÃ¼de trennt. Aerogravimetrische Daten 
(Bell et al. 1990) lassen den Kontinentalrand etwa zwischen der 1000 m und 
2000 m Tiefenlinie vermuten, womit diese sÃ¼dlic der magnetischen Orion- 
Anomalie (LaBreque et al. 1986) lÃ¤ge 
Es kann spekuliert werden, daÂ das Weddell Meer Becken ein Analogon zu 
den Sedimentbecken des atlantischen Kontinentalrandes Nordamerikas ist. Dort 
finden sich parallel zum Kontinentalrand Sedimentbecken mit MÃ¤chtigkeite 
bis zu 20 km (Klitgord et al. 1988, Bott 1992). Die Sedimentbecken Ã¼berlager 
den Ãœbergan von ozeanischer zu kontinentaler Kruste. Da der ~ b e r g a n g  noch 
im Schelfbereich stattfindet, betrÃ¤g die Wassertiefe, je nach Profil, nur einige 
100 m, so z.B. am Baltimore Canyon Trough. Am Carolina Trough betrÃ¤g die 
Wassertiefe oberhalb der Ozean/Kontinentgrenze 2-3 km. 
Maringravimetrischen Daten (Rodriguez et al. 1985) zeigen am Schelfrand des 
sÃ¼dliche Weddell Meeres zwischen 30' und 40' W eine positive Freiluft- 
Anomalie von 75 mgal, am nord-ost-amerikanischen Kontinentalrand geht der 
Ãœbergan von ozeanischer zu kontinentaler Kruste mit Amplituden von =50 
mgal einher (Sheridan et al. 1988). Nach Dehlinger (1978) sind hÃ¶her 
Amplituden fÃ¼ KontinentalrÃ¤nd jedoch nicht ungewÃ¶hnlich 
Einen spekulativen Krustenschnitt senkrecht zum Kontinentalrand im 
sÃ¼dliche Weddell Meer zeigt die Abb. 4.16. Der Krustenschnitt ist in 
Anlehnung an die Ozean/Kontinentgrenze des nordamerikanischen Kontinents 
nach White und McKenzie (1989) wiedergegeben. Die in diesem Kapitel 
diskutierten refraktionsseismischen Profile verlaufen senkrecht zu dem in Abb. 
4.16 dargestellten Krustenschnitt, der Schnittpunkt ist durch einen Pfeil 
markiert. 
Die Orion-Anomalie wÃ¤r als Analogie zur East Coast Magnetic Anomaly zu 
betrachten, verursacht durch magmatische Intrusionen und/oder Extrusivall. 
l l ~ i n e  weitere ErklÃ¤run fÃ¼ magnetische Kontinentalrand Anomalien, die jedoch in der Literatur wenig 
zitiert wird, liefert Roots (1976). Er erklÃ¤r die Anomalien anhand von geometrischen Modellrechnungcn 
fÃ¼ KontinentalrÃ¤nder bei denen die Transformstomngen nicht senkrecht zum Kontinentalrand verlaufen. 
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Abb. 4.16: Krustenschnitt senkrecht zum Kontinentalrand im sÃ¼dliche Weddell Meer. 
Das Modell stellt ein Analogon zum atlantischen Kontinentalrand Nordamerikas dar. Der 
Kreuzungspunkt mit den in diesem Kapitel diskutierten refraktionsseismischen Profilen 
ist durch einein Pfeil markiert. 
Im Gegensatz zum nordamerikanischen Kontinentalrand erstreckt sich im 
obigen Modell das Sedimentbecken Ã¼be etwa 700 km von der kontinentalen 
bis zur ozeanischen Kruste; es ist damt etwa 2-3 mal so lang wie im nordameri- 
kanischen Analogon. Es muÃ in der Zukunft untersucht werden, ob die 
Annahme eines solch groÃŸvolurnige Sedimentbeckens realistisch ist. 
Die aerogravimetrischen Daten (Bell et al. 1990) deuten auf eine Ca. 30 km 
mÃ¤chtig Kruste bis zum Kontinentalrand. Marin-gravimetrische Daten vor dem 
Filchner-Schelfeis zeigen dort einen Anstieg der Schwere nach Norden hin 
(Rodrigues et al. 1985). Dies kann durch ein Ausstreichen des 
Sedimentbeckens zum Kontinentalrand hin erklÃ¤r werden, ohne daÂ die 
GesamtmÃ¤chtigkei der Kruste signifikant abnimmt. Als Analogon bietet sich 
der Tucano-Graben SÃ¼damerika an. Der Tucano-Graben ist ein im Hinterland 
gelegenes, parallel zum Kontinentalrand verlaufendes Sedimentbecken (Ussami 
et al. 1986, Castro 1987), daÂ zum Zeitpunkt des Auseinanderbrechens von 
Afrika und SÃ¼d-Amerik entstanden ist. Die Entfernung des Beckens zum 
eigentlichen Kontinentalrand betrÃ¤g dort Ã¼be 300 km. Eine Ãœbertragun 
dieses Beckenmodells auf das Weddell Meer zeigt Abb. 4.17. 
Die Entstehung eines solchen Beckens im Hinterland des Kontinentalrandes 
lÃ¤Ã sich durch zuvor angelegte SchwÃ¤chezone und asymmetrisches Rifting 
erklÃ¤re (s. Abb. 4.18). In dem abgebildeten Modell findet das Rifting zwischen 
Falkland-Plateau (FP) und dem EWM Block statt und ist eine Folge von auf- 
steigendem heiÃŸe AsthenosphÃ¤renmaterial (Pfeil). Das Rifting fÃ¼hr zur 
Anlage des Falkland-Troges (FT) und des Weddell Meer Beckens (WMB). 
Letzteres entsteht im sÃ¼dliche Hinterland der Kontinentalgrenze. 
Abb. 4.17: Krustenschnitt senkrecht zum Kontinentalrand im sÃ¼dliche Weddell Meer. 
Das Modell stellt ein Analogon zum Tucano-Graben SÃ¼damerika dar. Der 
Kreuzungspunkt mit den in diesem Kapitel diskutierten refraktionsseismischen Profilen 
ist durch einein Pfeil markiert. 
Abb. 4.18: Modell zur Entstehung des Weddell Meer Beckens im Hinterland des 
Kontinentalrandes (Abbildung vertikal Ã¼berhÃ¶h ohne MaÃŸstab) Aufsteigendes heiÃŸe 
AsthenosphÃ¤renmateria (Pfeil) fÃ¼hr zu brÃ¼chige Dehnung der Oberkruste und zu 
duktiler Dehnung der Interkruste. Es bildet sich das Weddell Meer Becken (WMB) und 
der Falkland-Trog (FT) am Rande des Falkland-Plateaus (FP). 
Eisauflast zur unterschiedlichen Kompaktion einze1ne.r Sedimentschichten 
fÃ¼hren 
Wegen der niedrigen Geschwindigkeiten kann ausgeschlossen werden, daÂ vor 
der glazialen Erodierung die Sedimente von Schichten grÃ¶ÃŸer MÃ¤chtigkei 
Ã¼berlager waren. In diesem Fall hÃ¤tte die Sedimentschichten irreversibel kom- 
paktiert und diagenetisiert werden mÃ¼sse und mÃ¼ÃŸt hÃ¶her 
Geschwindigkeiten aufweisen. 
Auf Grund der steil stehenden Schichten in Abschnitt B kÃ¶nne dort auch 
Ã¤lter Gesteine dicht unterhalb des Meeresbodens liegen. Wird auch Abschnitt 
G wegen seiner seismischen Transparenz als ein Gebiet mit sehr steil stehenden 
Schichtgrenzen angesehen, gilt gleiches fÃ¼ diesen Abschnitt. 
Eine alternative Interpretation fÃ¼ den seismisch transparenten Bereich G ist die 
Annahme von Metamorphiten oder kristallinen Gesteinen. Es liegt nahe, einen 
Vergleich zu den aufgeschlossenen Gesteinen der OstkÃ¼st der Antarktischen 
Halbinsel auf HÃ¶h der Schelfeiskante (Lassiter KÃ¼ste zu ziehen. Dort finden 
sich Lavastrome und Tuffe der Mount-Poster-Formation sowie die unter Back- 
Arc Bedingungen abgelagerte Latady-Formation. Die im Rahmen der sowjeti- 
schen Antarktisexpeditionen SAE 27/28 untersuchte Latady-Formation wird 
von Stanek (1987) als eine marine Sedimentfolge mit eingeschalteten vulkano- 
genen Horizonten beschrieben. Kellog und Rowley (1991) beschreiben sie 
weiter als Silt-ISchluffsteine und Schiefer. Die Schichtfolge ist 5-6 km mÃ¤chti 
und Ã¼berlager einen etwa 240 Ma alten Gneiskomplex. WÃ¤hren des oberen 
Jura bis zur unteren Kreide wurde die Latady-Formation intensiv verfaltet, was 
zu SO-vergenten, NO-streichenden Faltenbau fÃ¼hrt Die Latady-Formation 
bietet sich wegen ihrer intensiven Verfaltung und Schichtung als Interpretation 
fÃ¼ den Abschnitt G an. Konsequenterweise mÃ¼ÃŸ die Faltung im selben 
Zeitraum wie die Faltung der  Latady-Formation stattgefunden haben. 
Zumindest die verfalteten Sedimente der Abschnitte B bis F mÃ¼sse dann syn- 
oder prÃ¤kinematisc abgelagert worden sein. 
Die an der PCM-Station GP110 gemessenen hohen P-Wellengeschwindigkeiten 
von 4,3 und 5,2 km/s sowie die senkrechte Zonierung der Kruste, wie sie an der 
BAS-Station gemessen wurde (s. Kapitel 3.1.1 und Abb. 4.12), bestÃ¤tige die 
These von einem Fazieswechsel entlang des Profils AWI 90200 von Sedimenten 
zu Metamorphiten bei etwa 60Â W. 
Die Faltenstruktur der Schichten reprÃ¤sentier eine nach oben durch eine 
E r o s i o n s d i s k o r d a n z  b e g r e n z t e  K o m p r e s s i o n s s t r u k t u r .  D i e  
Kompressionsbewegung ist in Abb. 4.13 durch die Pfeile angedeutet. Das 
Ansteigen der Reflexionshorizonte nach Westen spricht fÃ¼ eine Ãœberschiebun 
von Osten nach Westen. Die durch die Kompression verursachten 
Vertikalbewegungen bedingen die vertikale Zonierung und gehen mit 
Schleppungen an den Verwerfungen einher. Der in Abb. 4.13 mit D1 und D2 
gekennzeichnete Winkel zwischen zwei Diskordanzen weist auf zumindest 
zwei Faltungsphasen hin. WÃ¤hren der ersten Faltungsphase wurden sÃ¶hlig 
Schichten, die heute parallel zu D1 liegen, gekippt. Die heute parallel zu D2 lie- 
genden Schichten lagerten sÃ¶hli und wurden wahrend der zweiten 
Faltungsphase geneigt. 
Weitere, bisher unverÃ¶ffentlicht Daten des AWI zeigen daÂ die wahren 
Faltungsachsen in der seismischen Sektion annÃ¤hern senkrecht zur 
Profilrichtung liegen. Analog dazu finden sich in den AufschlÃ¼sse an der 
OstkÃ¼st der Antarktischen Halbinsel (Orville und Lassiter KÃ¼ste 
Faltungsachsen, die annÃ¤hern in Nord/SÅ¸d-Richtung also parallel zum 
KÃ¼stenverlau streichen (Kellog und Rowley 1991). 
Als Ursache fÃ¼ die Kompression kann die von Kellog und Rowley (1991) 
beschriebene dextrale Blattverschiebung vorgeschlagen werden, die entlang 
der bereits von Garrett et al. (1987) erwÃ¤hnte Ellsworth Verwerfung verlauft. 
Letztere trennt die Antarktische Halbinsel vom Ellsworth Withmore Block. Die 
Ellsworth Verwerfung, ein etwa 1 km hohes topographisches Escarpment unter 
dem Eis, wird als kontinentale VerlÃ¤ngerun der pazifischen Tharp- 
TransformstÃ¶run angesehen. 
Wenn das Weddell Meer Becken durch Dehnung entstanden ist, muÃ die 
Kompression dieser Dehnung Ãœberlager sein oder anschlieÃŸen folgen, es sei 
denn, die Dehnung hat allein in NO/SW Richtung, also senkrecht zur 
Faltenstruktur, stattgefunden. Im letzteren Fall muÂ fÃ¼ die tektonische 
Geschichte eine Blattverschiebung parallel zur Antarktischen Halbinsel ange- 
nommen werden, da fÃ¼ die Antarktische Halbinsel keine intensive Dehnung 
dokumentiert ist. Ein von Schmidt und Rowley (1986) vorgestelltes, geodyna- 
mische Modell beinhaltet eine dextrale Blattverschiebung des Weddell Meer 
Beckens zur Antarktischen Halbinsel entlang einer StÃ¶rungszone die als 
VerlÃ¤ngerun des transantarktischen Riftsystems angesprochen wird (s. Abb. 
4.14). Das Modell von Storey (1991) zur geodynamischen Entwicklung West- 
Antarktikas (s. Kap. 1) beinhaltet ebenfalls letztere Blattverschiebung sowie 
eine Nord-SÃ¼ Bewegung des Ellsworth Whitmore Blocks, was die ausge- 
dÃ¼nnte kontinentale Kruste im Weddell Meer erklÃ¤re kann. Der "Motor" fÃ¼ 
die Blattverschiebung wird von Storey und Ne11 (1988) in der bereits im 
Mesozoikum aktiven, pazifischen Subduktionszone entlang der Antarktischen 
Halbinsel gesehen. Die Autoren stÃ¼tze sich auf Untersuchungen von Jarrard 
(1986), nach denen Blattverschiebungen mit etwa 50% aller Subduktionszonen 
einhergehen. Ein typisches Merkmal von reflexionsseismischen Seismogramm- 
Montagen, die Blattverschiebungen zeigen, sind sog. "flower structures". Die 
Tatsache, daÂ keine "flower structures" in den seismischen Daten zu erkennen 
sind, muÃ als wichtiges Argument gegen die Interpretation als 
Blattverschiebung gewertet werden8. 
^uf der anderen Seite finden sich Einzelfdle, wo das Reflexionsmuster einer bekannten 
Blattverschiebung dem des Profils 90200 Shnelt, siehe z.B. die Blattverschiebung in Palawaflhilippinen 
(Roberts 1983) 
Abb. 4.14: Die Antarktis-Karte von Kellog und Rowley (1991) zeigt dextrale 
Blattverschiebungen, und zwar eine parallel zum transantarktischen Riftsystem und eine 
zwischen Antarktischer Halbinsel und Ellsworth Whitmore Block. 
Die Nord-SÃ¼ Bewegung der Ellsworth Whitmore Mountains sowie die daraus 
resultierende Kompression an der sÃ¼dliche OstkÃ¼st der Antarktischen 
Halbinsel findet sich auch im Grunow-Modell (Abb.l.3 , Kapitel 1). Grunow 
(1993alb) postuliert hier eine im Mesozoikum aktive Subduktionszone, die 
Kompression im diskutierten Gebiet erzeugt hÃ¤tte Das westwÃ¤rtig Ansteigen 
lÃ¤Ã die Interpretation der Kompressionsstrukturen als Akkretionskeil zu. Eine 
Subduktionszone an der OstkÃ¼st der Antarktischen Halbinsel lieÃŸ ein 
Schwereminimum wegen der abtauchenden kristallinen Kruste erwarten. In 
vorlÃ¤ufige Ergebnissen mariner Schweremessungen ist dies jedoch nicht zu er- 
kennen (Meyer, pers. Mitt.). 
Ein alternatives Modell zu den tektonischen Prozessen im Mesozoikum ergibt 
sich aus folgenden uberlegungen. Auf Grund von mineralogischen 
Untersuchungen von kÃ¤nozoische Vulkaniten sowie von topographischen 
Betrachtungen kommen Behrendt et al. (1992) zu dem SchluÃŸ daÂ ein 

Die in der aeromagnetischen Karte von Johnson et al. (1992) zu erkennende 
Explora-Anomalie, die sich vor der KÃ¼st von Queen Maud Land bis Ã¼be 
Berkner Island zieht, stellt die markanteste geophysikalische Struktur dieses 
Gebietes dar (s. Abb. 1.1 1). In1 Ã¶stliche Weddell Meer korreliert die Anomalie 
mit dem Kontinentalrand (s. Kapitel 5) .  Konsequenterweise kann diese 
Interpretation auf den Schelfbereich vor Coats Land Ã¼bertrage werden, was 
ozeanische Kruste im sÃ¼dliche Weddell Meer impliziert. Eine einheitliche 
Interpretation fÃ¼ die Explora-Anomalie ist jedoch nicht zwingend. So kann die 
Anomalie ebenfalls von magmatischen Intrusionen herrÃ¼hren die im 
Zusammenhang mit dem mitteljurassischen Ferrar-Magmatismus (Pankliurst et 
al. 1986) stehen. Geochernische Untersuchungen von Brewer und Brook (1991) 
geben Hinweise darauf, daÂ die Entstehung der Tholeiit-Basalte von Coats 
Land und Queen Maud Land vor etwa 1000 Ma stattfand. Somit kann die 
Explora-Anomalie auch vor dem Zerfall Gondwanas angelegt worden sein und 
einen PalÃ¤o-Kontinentalran reprÃ¤sentieren 
4.5 Zusammenfassung und Diskussion der Ergebnisse 
Die Interpretation der Krustenstruktur im sÃ¼dliche Weddell Meer fand anhand 
von Krustenschnitten, Modellrechnungen zur Subsidenz und unter 
Einbeziehung weiterer geowissenschaftlicher Untersuchungen und Thesen 
statt. 
FÃ¼ die Existenz ozeanischer Kruste im betrachteten Gebiet gibt es keine 
Hinweise. Weder P-Wellengeschwindigkeiten noch SchichtmÃ¤chtigkeite 
entsprechen dokumentierten Merkmalen ozeanischer Kruste. Somit muÃ die 
Blattverschiebung des Ellsworth Whitmore Mountain Blocks, die das Grunow- 
Modell beinhaltet, ausgeschlossen werden. Daraus folgt, daÂ die PalÃ¤opositio 
des EWM Blocks von vor 230 Ma vor Coats Land (s. Abb. 1.3a) so nicht 
gewesen sein kann. Als Alternative bietet sich die PalÃ¤opositio weiter sÃ¼dlic 
an (Grunow 1987a, s. Abb. 1.4). 
Die in diesem Kapitel gefÃ¼hrt Diskussion fÃ¼hrt zu dem SchluÃŸ daÂ das sÃ¼dli 
che Weddell Meer von gedehnter, kontinentaler Kruste unterlagert ist. Das 
Grundgebirge ist von maximal 12 km mÃ¤chtige Deckschichten Ã¼berlagert Ein 
Vergleich mit dem Falkland-Plateaupatagonien erlaubt die Interpretation der 
kristallinen Oberkruste RK3 als prÃ¤kambrische granitisch intrudierte 
Metamorphite. Mit den Ergebnissen der Subsidenzrechnung ergibt sich eine 
Interpretation der untersten Krustenschicht RK1 als magmatisch intrudierte 
Unterkruste undIoder als magmatisch unterlagerte Schicht. Direkt Ã¼be dem 
Grundgebirge liegen vulkanische Extrusiva. Als Dehnungsfaktor ergibt sich je 
nach Menge des unterlagerten Materials und je nach MÃ¤chtigkei der PrÃ¤-Rif 
Kruste ein Wert zwischen 1,8 und 2,9. 
Das vorliegende Sedimentbecken kann als intrakontinentales Riftbecken oder 
als Kontinentalrandbecken gedeutet werden. Wie palÃ¤omagnetisch 
Untersuchungen zeigen, ist die Dehnung des Weddell Meer Beckens sowohl 
durch Rifting zwischen der Antarktischen Halbinsel und Ost-Antarktikas, als 
auch zwischen dem Falkland-Plateau und der kontinentalen Kruste im sÃ¼d 
lichen Weddell Meer entstanden (Gmnow 1993ab). 
Der Krustenschnitt in Abb. 4.4 wÃ¼rd demnach parallel zu dem 
Kontinentalrand verlaufen, der die ozeanische Kruste im nÃ¶rdliche Weddell 
Meer von der kontinentalen Kruste im SÃ¼de trennt. Aerogravimetrische Daten 
(Bell et al. 1990) lassen den Kontinentalrand etwa zwischen der 1000 m und 
2000 m Tiefenlinie vermuten, womit diese sÃ¼dlic der magnetischen Orion- 
Anomalie (LaBreque et al. 1986) lÃ¤ge 
Es kann spekuliert werden, daÂ das Weddell Meer Becken ein Analogon zu 
den Sedimentbecken des atlantischen Kontinentalrandes Nordamerikas ist. Dort 
finden sich parallel zum Kontinentalrand Sedimentbecken mit Mdchtigkeiten 
bis zu 20 km (Klitgord et al. 1988, Bott 1992). Die Sedimentbecken Ãœberlager 
den Ãœbergan von ozeanischer zu kontinentaler Kruste. Da der Ubergang noch 
im Schelfbereich stattfindet, betrÃ¤g die Wassertiefe, je nach Profil, nur einige 
100 m, so z.B. am Baltimore Canyon Trough. Am Carolina Trough betrÃ¤g die 
Wassertiefe oberhalb der OzeanKontinentgrenze 2-3 km. 
Maringravimetrischen Daten (Rodriguez et al. 1985) zeigen am Schelfrand des 
sÃ¼dliche Weddell Meeres zwischen 30' und 40Â W eine positive Freiluft- 
Anomalie von 75 mgal, am nord-ost-amerikanischen Kontinentalrand geht der 
Ãœbergan von ozeanischer zu kontinentaler Kruste mit Amplituden von "50 
mgal einher (Sheridan et al. 1988). Nach Dehlinger (1978) sind hÃ¶her 
Amplituden fÃ¼ KontinentalrÃ¤nd jedoch nicht ungewÃ¶hnlich 
Einen spekulativen Krustenschnitt senkrecht zum Kontinentalrand im 
sÃ¼dliche Weddell Meer zeigt die Abb. 4.16. Der Krustenschnitt ist in 
Anlehnung an die OzeanKontinentgrenze des nordamerikanischen Kontinents 
nach White und McKenzie (1989) wiedergegeben. Die in diesem Kapitel 
diskutierten refraktionsseismischen Profile verlaufen senkrecht zu dem in Abb. 
4.16 dargestellten Krustenschnitt, der Schnittpunkt ist durch einen Pfeil 
markiert. 
Die Orion-Anomalie wÃ¤r als Analogie zur East Coast Magnetic Anomaly zu 
betrachten, verursacht durch magmatische Intrusionen undIoder Extrusival1. 
l l ~ i n e  weitere ErklÃ¤run fÃ¼ magnetische Kontinentalrand Anomalien, die jedoch in der Literatur wenig 
zitiert wird, liefert Rmts (1976). Er  erklÃ¤r die Anomalien anhand von geometrischen Modellrechnungen 
fÃ¼ KontinentalrÃ¤nder bei denen die TransformstÃ¶runge nicht senkrecht zum Kontinentalmd verlaufen. 
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Abb. 4.16: Krustenschnitt senkrecht zum Kontinentalrand im sÃ¼dliche Weddell Meer. 
Das Modell stellt ein Analogon zum atlantischen Kontinentalrand Nordamerikas dar. Der 
Kreuzungspunkt mit den in diesem Kapitel diskutierten refraktionsseismischen Profilen 
ist durch einein Pfeil markiert. 
Im Gegensatz zum nordamerikanischen Kontinentalrand erstreckt sich im 
obigen Modell das Sedimentbecken Ã¼be etwa 700 km von der kontinentalen 
bis zur ozeanischen Kruste; es ist damt etwa 2-3 mal so lang wie im nordameri- 
kanischen Analogon. Es muÃ in der Zukunft untersucht werden, ob die 
Annahme eines solch groÃŸvolumige Sedimentbeckens realistisch ist. 
Die aerogravimetrischen Daten (Bell et al. 1990) deuten auf eine Ca. 30 km 
mÃ¤chtig Kruste bis zum Kontinentalrand. Marin-gravimetrische Daten vor dem 
Filchner-Schelfeis zeigen dort einen Anstieg der Schwere nach Norden hin 
(Rodrigues et al. 1985). Dies kann durch ein Ausstreichen des 
Sedimentbeckens zum Kontinentalrand hin erklÃ¤r werden, ohne daÂ die 
GesamtmÃ¤chtigkei der Kruste signifikant abnimmt. Als Analogon bietet sich 
der Tucano-Graben SÃ¼damerika an. Der Tucano-Graben ist ein im Hinterland 
gelegenes, parallel zum Kontinentalrand verlaufendes Sedimentbecken (Ussami 
et al. 1986, Castro 1987), daÂ zum Zeitpunkt des Auseinanderbrechens von 
Afrika und SÃ¼d-Amerik entstanden ist. Die Entfernung des Beckens zum 
eigentlichen Kontinentalrand betrÃ¤g dort Ã¼be 300 km. Eine Ãœbertragun 
dieses Beckenmodells auf das Weddell Meer zeigt Abb. 4.17. 
Die Entstehung eines solchen Beckens im Hinterland des Kontinentalrandes 
lÃ¤Ã sich durch zuvor angelegte SchwÃ¤chezone und asymmetrisches Rifting 
erklÃ¤re (s. Abb. 4.18). In dem abgebildeten Modell findet das Rifting zwischen 
Falkland-Plateau (FP) und dem EWM Block statt und ist eine Folge von auf- 
steigendem heiÃŸe AsthenosphÃ¤renmaterial (Pfeil). Das Rifting fÃ¼hr zur 
Anlage des Falkland-Troges (FT) und des Weddell Meer Beckens (WMB). 
Letzteres entsteht im sÃ¼dliche Hinterland der Kontinentalgrenze. 
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Abb. 4.17: Krustenschnitt senkrecht zum Kontinentakand im sÃ¼dliche Weddell Meer. 
Das Modell stellt ein Analogon zum Tucano-Graben SÃ¼damerika dar. Der 
Kreuzungspunkt mit den in diesem Kapitel diskutierten refraktionsseismischen Profilen 
ist durch einein Pfeil markiert. 
Abb. 4.18: Modell zur Entstehung des Weddell Meer Beckens im Hinterland des 
Kontinentalrandes (Abbildung vertikal ÃœberhÃ¶h ohne MaÃŸstab) Aufsteigendes heiÃŸe 
AsthenosphÃ¤renmateria (Pfeil) fÃ¼hr zu brÃ¼chige Dehnung der Oberkruste und zu 
duktiler Dehnung der Interkruste. Es bildet sich das Weddell Meer Becken (WMB) und 




Die modellierte Tiefe der KrusteIMantelgrenze bei ebener Schichtgrenze ist in 
den jeweiligen Diagrammen gestrichelt abgebildet. 
Bei Station 122 ist noch eine Schicht mit einer P-Wellengeschwindigkeit von 7,O 
km/s zwischengeschaltet. Die KrusteIMantelgrenze liegt in einer Tiefe von etwa 
40 km. Sie steigt in 2 Modellen nach Westen hin auf etwas mehr als 30 km an. 
Die Auswertung der Profile senkrecht zum Kontinentalrand zeigen ein einheitli- 
ches Bild. P-Wellengeschwindigkeiten von 6,7 bis 6,9 km/s treten ab einer Tiefe 
von 6 km auf. Die nachfolgende Schicht mit 7,2 bis 7,5 k d s  stellt die unterste 
Schicht der Erdkruste dar. Die Kruste/Mantelgrenze steigt von etwa 40 km Tiefe 
im SÃ¼de nach Norden hin auf 22 bis 27 km an. 
Die HÃ¤ufigkeitsverteilun der P- Wellengeschwindigkeiten Ã¼be 4,5 km/s (s. 
Abb. 5.3) zeigt die S t r~ktur ie~ung der Kruste unterhalb der Sedimente auf. 
Schichten mit P-Wellengeschwindigkeiten von 6,O km/s und mehr werden als 
kristallines Grundgebirge interpretiert und sind mit WK1-3 gekennzeichnet (s. 
auch Abb. 5.3). Da nach Miller et al. (1  990b) die sedimentÃ¤ren seismostratigra- 
phischen Sequenzen mit W1-W7 bezeichnet werden, sind die kristallinen 
Krustenschichten mit WK1-3 benannt, wobei das "K" auf "kristallin" hinweisen 
soll. Die langsameren, mit EF  gekennzeichneten P-Wellengeschwindigkeiten 
werden der  Explora-Formation (EF) zugeschrieben (s. Kapitel 1).  P- 
Wellengeschwindigkeiten Ã¼be 8,O kmls sind dem Mantel zugeordnet. 
EF EF? WK3 WK2 WK1 Mantel 
l ~ ~ ~ l n  n m n 
4,5 5 ,O 5,5 6 ,O 6,5 7 ,O 7,s 8,O 8.5 
Geschwindigkeit in km/s 
Abb. 5.3: Histogramm der HÃ¤ufigkeits-Verteilun der P-Wellengeschwindigkeiten 
Ã¼be 4,5 krnls. EF: Explora-Formation, WK 1-3: kristalline Krustenschichten. 
5.2 Interpretation der  Krustenstruktur im Ã¶stliche Weddell Meer 
In den folgenden Abschnitten werden die P-Wellengeschwindigkeits-Tiefen- 
Funktionen interpretiert und diskutiert.  Die  Diskussion fÃ¼ die 
Sedimentschichten und die Struktur des Grundgebirges wird getrennt gefÃ¼hrt 
Grundlage der Diskussion der Krustenstruktur sind zwei Krustenschnitte (LU.). 
Da fÃ¼ keines der ausgewerteten refraktionsseismischen Profile ein GegenschuÃ 
vorliegt, kÃ¶nne die Krustenschnitte nur als AbschÃ¤tzun der wahren 
VerhÃ¤ltniss gewertet werden. 
5.2.1 Interpretation der Sedimentschichten 
Bei der Zuordnung der Geschwindigkeiten zu bestimmten Schichten wird der 
seismostratigraphischen Terminologie von Miller et al. (1990b) gefolgt. Wie ein 
Vergleich von reflexionsseismischen Untersuchungen (Hinz und Krause 1982, 
Miller et al. 1990b) mit Kernbohrungen (ODP Leg 113, Site 693, Shipboard 
Scientific Party 1988) zeigt, sind P-Wellengeschwindigkeiten kleiner 2,O km/s 
kÃ¤nozoische Sedimenten zuzuordnen (seismostratigraphische Einheiten W4- 
W7). Sedimentschichten mit hÃ¶here P-Wellengeschwindigkeiten haben meso- 
zoisches Alter (seismostratigraphische Einheiten W1-W3). Die kÃ¤nozoische 
Schichten sind demnach in den vorliegenden Daten nicht aufgelÃ¶s worden. Die 
den mesozoischen Schichten zugeordneten P-Wellengeschwindigkeiten und 
Bezeichnungen sind Tab. 5.1 zu entnehmen (nach Miller et al. 1990b, Hinz und 
Krause 1982). 







Tab. 5.1: Seismostratigraphische Einheiten mesozoischen Alters und ihre P- 
Wellengeschwindigkeiten (nach Hinz und Krause 1982, Miller et al. 1990b). 
Auf die Charakterisierung der Explora-Formation durch die "dipping reflectors" 
und deren Interpretation als vulkanische Extrusiva wurde bereits in Kapitel 1 
hingewiesen. Die Zuordnung der Schichten mit P-Wellengeschwindigkeiten von 
5,5-5,6 kmls zur Explora-Formation ist wegen ihrer hohen Geschwindigkeit 
problematisch. Alternative Interpretationen wÃ¤r die Ansprache dieser Schichten 
als metamorphe, permische Sedimente, wie sie Peters (1989) postuliert. Eine 
weiter MÃ¶glichkei stellt die Interpretation dieser Schicht als zerklÃ¼ftete kristal- 
line Oberkruste (Schicht WK3, s. nÃ¤chste Abschnitt) dar. 
5.2.2 Die Krustenstruktur parallel zum Kontinentalrand 
Eine Interpretation der Auswertungen der Profile AWI 90100 und 92120 ist als 
Krustenschnitt in Abb. 5.4 abgebildet. Sie beinhaltet die wesentlichen 
Krustenstrukturen parallel zum Kontinentalrand zwischen 12' W und 4 O  W. 
Unter bzw. vor dem Eks&Ã¶m-Schelfei liegt die bis zu 7 km mÃ¤chtige Explora- 
Formation, deren ost- und westliche Ausbreitung in den vorliegenden Daten 
nicht aufgelÃ¶s worden ist. 
Die im Osten vor dem Halfvar-RÃ¼cke interpretierte Schicht WK3 mit einer P- 
Wellengeschwindigkeit von 6,O-6,l km/s findet sich in sowjetischen Daten 
weiter westlich (Kudryavtzev et al. 1991, s.u.) wieder, wo sie als pr&ambrische, 
kristalline Kruste interpretiert wird. Das AusdÃ¼nne dieser Schicht nach Westen, 
wie sie der Krustenschnitt zeigt, ist durch die Registrierungen der Station SÃ¼ 
belegt. 
Die kristalline Oberkruste WK2 weist eine erhÃ¶ht P-Wellengeschwindigkeit 
von 6,6-7,O km/s auf, was auf magmatische Intrusionen zurÃ¼ckgefÃ¼h werden 
kann. 
W1-W3 
Ekstroem Iceshelf Halfvar - 4 O  
Abb. 5.4: Krustenschnitt parallel zum antarktischen Kontinentalrand zwischen 4' W 
und 12' W. Die Schichten WK1-3 reprÃ¤sentiere kristalline Kruste, EF bezeichnet die 
Explora-Formation. WK3 im Westen ist aus Kudrjavtzev et al. (1991). P- 
Wellengeschwindigkeiten in km/s. 
Die hohen P-Wellengeschwindigkeit der Unterkruste WK1 sind typisch fÃ¼ 
KontinentalrÃ¤nde vom vulkanischen Typ. Sie werden durch magmatische 
Unterlagerung und/oder Intrusionen erklÃ¤r (White and McKenzie 1989). 
Es kann spekuliert werden, daÂ das Ansteigen der KrustetMantelgrenze nach 
Osten hin mit der "Mozambique Thinned Zone" (MTZ), einem gedehnten 
Krustenbereich am Kontinentalrand von Mozambique, in Verbindung steht. 
Nach Cox (1992) lag zum Zeitpunkt Gondwanas die MTZ in Ã¶stliche 
Nachbarschaft zum hiesigen Untersuchungsgebiet. 
5.2.3 Die Krustenstruktur senkrecht zum Kontinentalrand 
Einen Krustenschnitt, dem die Interpretationen der Profile AWI 89020 und 
90220 zugrunde liegen, zeigt Abb. 5.5. 
Die Tiefe des Meeres betrÃ¤g unterhalb des EkstrÃ¶m-Schelfeise nur wenige 
hundert Meter. Diese Schicht liegt daher innerhalb der Strichdicke der 
Zeichnung. 
Die obersten, aus mesozoischen Sedimenten bestehenden Schichten, sind zu 
einer Schicht zusammengefaÃŸt 
Abb. 5.5: Kmstenschnitt senkrecht zum antarktischen Kontinentalrand bei Ca. 8' W. 
Die Schichten WK1-3 reprÃ¤sentiere kristalline Kruste, EF bezeichnet die Explora- 
Formation. P-Wellengeschwindigkeiten in km/s. 
Die Explora-Formation mit P-Wellengeschwindigkeiten von 4,4 und 5,1 km/s ist 
im SÃ¼de bis zu 8 km mÃ¤chti und dÃ¼nn ach Norden hin aus. Dies ist konsi- 
stent mit Modellrechnungen von Schweredaten bei Ca. 13' W (Hinz und Krause 
1982). Ein Indiz fÃ¼ das Ausstreichen der die Explora-Formation Ã¼berlagernde 
Sedimente unter dem EkstrÃ¶m-Schelfei findet sich in den reflexionsseismischen 
Messungen der UniversitÃ¤ MÃ¼nster die 1988 auf dem EkstsÃ¶m-Schelfei durch- 
gefÃ¼hr wurden (Degutsch et al. 1988). Die Daten zeigen seewÃ¤rt geneigte 
Horizonte, die am Meeresboden auskeilen. Ein Krustenmodell von WÃ¼ste t al. 
(1992), das u.a. auf seismologischen Registrierungen an der Georg-von- 
Neumayer-Station beruht, beinhaltet ebenfalls die am Meeresboden anstehende 
Explora-Formation unterhalb des EkstrÃ¶m-Schelfeises 
In etwa 8 km Tiefe beginnt die kristalline Kruste mit P- 
Wellengeschwindigkeiten von 6,7-6,9 km/s. Die Unterkante dieser ca. 8 km 
mÃ¤chtige Schicht steigt Richtung Norden etwas an, was durch einen Vergleich 
der 1D-P-Wellengeschwindigkeits-Tiefen-Funktionen der Sektionen AWI 89020 
190220 Station SÃ¼ und Station Obs, sowie der parallel zur KÃ¼st streichenden 
Profile mit den der senkrecht dazu streichenden Profilen deutlich wird. 
Den Profilen AWI 90100 und 92120 ist zu entnehmen, daÂ die ca. 20 km mÃ¤ch 
tige Unterkruste, charakterisiert durch eine P-Wellengeschwindigkeit von 7,2-7,5 
W s ,  nahe der Eiskante in knapp 40 kn-i Tiefe an den Erdmantel grenzt. Der 
Anstieg der Moho auf 23 bis 27 km Tiefe ca. 50 km nÃ¶rdlic der Eiskante ist 
durch intrakrustale Reflexionen belegt. Der Anstieg des Mantels zum Explora- 
Escarpment hin deckt sich mit Modellrechnungen von Schweredaten 
(Kudryavtzev et  al. 1991, Hinz und Krause 1982). Die hohe P- 
Wellengeschwindigkeit der Unterkruste ist typisch fÃ¼ KontinentalrÃ¤nde vom 
vulkanischen Typ und wird durch magmatische Unterlagerung undloder 
Intrusionen erklÃ¤r (White and McKenzie 1989). Der geringe 
Geschwindigkeitskontsast von Unter- zu Oberkruste ist ein Hinweis auf das hohe 
Alter des Kontinentalrandes (White 1992). Es gibt erwartungsgemÃ¤ keinen 
Hinweis auf den Ubergang zur ozeanischen Kruste; dieser erfolgt vermutlich erst 
arn Explora-Escarpment (s. Kapitel 1 ). 
5.3 Benachbarte Gebiete 
Ein 320 km langes refraktions- / reflexionsseismisches Profil ist 1988 im 
Rahmen einer sowjetischen Expedition (SAE) zwischen etwa 11' W, 71' S und 
5' W, 73' S senkrecht zum Kontinentalrand vermessen worden (s. Karte Abb. 
5.6a). Dieses Profil kann kotz seines Versatzes nach Westen als landseitige 
VerlÃ¤ngerun des Krustenschnittes senkrecht zum Kontinentalrand (Abb. 5.5) 
angesehen werden. Die P-Wellengeschwindigkeiten der kristallinen Schichten 
WK1-3 stimmen gut Ã¼berei (s. Tab. 5.2). 
Die etwas geringeren Geschwindigkeiten in der Oberkruste WK2 kÃ¶nne auf 
geringere magmatische Intrusionen zuriickgefÃ¼hr werden. Im SAE-Profil er- 
streckt sich die in 18-20 km beginnende Schicht WK1 Ã¼be die volle LÃ¤ng des 
Profils. Demnach ist das Grundgebirge Queen Maud Landes zwischen Explora- 
Escarpment und Kirwanveggen, also iiber eine LÃ¤ng von ca. 500 km, magma- 
tisch intrudiert. 
1 \ QUEEN MAUD LAND 
Abb. 5.6a: Karte mit dem eingezeichneten, tiefenseisrnischen SAE-Profil entlang der 
Linie A-B. Die Linie C-D kennzeichnet ein hier nicht besprochenes reflexionsseismi- 
sches Profil. 
Abb. 5.6a: Interpretierte Krustenstruktur des SAE-Profils (Kudryavtzev et al. 1991). 
DaÂ die magmatischen Ereignisse mit dem Gondwanazerfall koinzidieren, 
bezeugen die jurassischen Basalte der Heimefrontfjella (Peters 1989), die in 
westlicher VerlÃ¤ngerun Kirwanveggens liegt. 

Der in dieser Studie betrachtete Kontinentalrand ist ein geodynamisches 
Analogon zum ost-grÃ¶nlÃ¤ndisch Kontinentalrand zwischen GrÃ¶nlan und 
Nordeuropa. White und McKenzie (1989) postulieren, daÂ das initiale Rifting 
zwischen Afrika und Antarktika, wie auch das zwischen GrÃ¶nlan und 
Nordeuropa, Ã¼be inem sog. Manteldiapir stattfand. Das Analogon bezieht sich 
nur auf das initiale Rifting Ã¼be einem Manteldiapir und die Krustenstruktur, 
nicht auf die subsequente Rift- bzw. Driftgeschichte. Die Abb. 5.7 zeigt einen 
Krustenschnitt der Hatton Bank Plattengrenze (aus White 1992). Die untersten 
Schichten der Kruste mit P-Wellengeschwindigkeiten von 7,3 km/s oder mehr 
werden als akkredetierte, unterlagerte magmatische Gesteine angesehen. Ã„hnlic 
wie in den Krustenschnitten in Abb. 5.4 und 5.5 weist die Kruste direkt unterhalb 
den "dipping reflectors" P-Wellengeschwindigkeiten von 7,O kmls auf. 
AuÃŸerde ist ein Anstieg der Kruste/Mantelgrenze unterhalb der magmatisch in- 
trudierten undloder unterlagerten Unterkruste zur ozeanischen Kruste zu 
beobachten. 
W E S T  EAST 
Abb. 5.7: Krustenschnitte des ost-grÃ¶nlÃ¤ndisch Kontinentalrandes, Hatton Bank 
(aus White 1992a). 
Wie bereits erwÃ¤hnt sind in sÃ¼dlic des Explora-Escarpments gewonnenen 
reflexionsseismischen Daten "dipping reflectors" kartiert worden (Hinz und 
Krause 1982, Kaul 1991). Nach einem Modell von Mutter et al. (1988) uberla- 
gern die "dipping reflectors" an KontinentalrÃ¤nder vom vulkanischen Typ ab- 
normal mÃ¤chtige ozeanische Kruste. Nach diesem Modell kÃ¶nnt der 
Schelfbereich sÃ¼dlic des Explora-Escarpments als ozeanische Kruste angespro- 
chen werden. Gegen diese These spricht jedoch die Tatsache, daÂ sich die 
Krustenstruktur zwischen Explora-Escarpment und Kirwanveggen nur unwesent- 
lich verÃ¤ndert also keine signifikante, laterale Zonierung der Kruste erkennbar 
ist. 
Im Gegensatz zur Hutton Bank ist die magmatisch intrudierte Unterkruste knapp 
300 km ins Hinterland hinein zu verfolgen (Abb. 5.6b). Dies ist zu erwarten, da 
bis zur Heimefrontfjella hin vulkanische Lagen kartiert wurden, die mit dem 
Gondwana-Zerfall in Verbindung gebracht werden. 
In der Literatur ist bisher kein passiver Kontinentalrand vom vulkanischen Typ 
dokumentiert, bei dem die magmatisch unterlagerte undloder intrudierte 
Unterkruste Ã¼be mehrere hundert Kilometer in den Kontinent hinein verfolgt 
werden kann. Da im Hinterland des sÃ¼dliche Afrikas ebenfalls vulkanische 
Extrusiva, die sog. Karoo-Basalte, im Zusammenhang mit dem Zerbrechens 
Gondwanas entstanden sind, ist fÃ¼ die dortige Kruste eine Ã¤hnlich magmatische 
UbesprÃ¤gun zu erwarten. 
Die magmatische Ãœbespragun des Grundgebirges sowie die Interpretation der 
Schichten mit P-Wellengeschwindigkeiten von 4,4 und 5,1 krds als Explora- 
Formation erklÃ¤r den Verlauf der magnetischen Explora-Anomalie (Johnson and 
Smith, 1992, Johnson et al. 1992). Eine vom AWI 1987 durchgefÃ¼hrt magneti- 
sche Kartierung des EkstrÃ¶m-Schelfeise (Reiprich und Brodscholl 1991) liefert 
Tiefenlagen von magnetischen StÃ¶rkÃ¶rpe zwischen 3 und 6 km sowie 13 und 
18 km, was als weitere Hinweise fiir die magmatische PrÃ¤gun der Kruste und 
den magmatischen Ursprung der Explora-Formation zu werten ist. 
Eine Korrelation dieser Ergebnisse mit den Resultaten seismologischer 
Untersuchungen, wie sie Eckstaller (1988) und Eckstaller und Miller (1992) be- 
schreiben, ist problematisch. Die mit den seimologischen Netzen verschiedener, 
sich im Queen Maud Land befindender Antarktis-Stationen ausgefÃ¼hrte 
Messungen weisen auf eine erhÃ¶ht Anisotropie und verringerte seismische 
Geschwindigkeiten im oberen Erdinantel unterhalb des Queen Maud Landes hin. 
Es kann spekuliert werden, daÂ zwischen diesen Ergebnissen und einer magneti- 
schen Anomalie von -6 nT unterhalb Queen Maud Landes ein Zusammenhang 
besteht (Eckstaller und Miller 1992). Eine Korrelation dieser magnetischen 
Anomalie mit den magmatischen Intrusionen oder Extrusiva ist nicht herzustel- 
len, da letztere in den Aeromagnetik-Daten eine positive Anomalie erzeugen 
(Johnson et al. 1991). 
Ein Zusammenhang dieser PhÃ¤nomen mit den lateralen Krustenvariationen, wie 
sie die Abb. 5.4 und 5.5 zeigen, kann nur hergestellt werden, wenn weitere, de- 
tailliertere Untersuchungen zur Kr~~stenstruktur vorgenommen werden. 
6. KARTIERUNG UND STRUKTUREN DES KONTINENTALRANDES 
IM Ã–STLICHE WEDDELL MEER 
In diesem Kapitel wird eine Kartierung der SedimentmÃ¤chtigkeite und der Tiefe 
des akustischen Grundgebirges vorgestellt. Weiterhin werden Strukturen des 
Kontinentalrandes anhand ausgewÃ¤hlte reflexionsseismischer Profile 
beschrieben und diskutiert. Das Ziel dieser Untersuchungen ist, 
Randbedingungen fÃ¼ den Verlauf des Kontinentalrandes im Ã¶stliche Weddell 
Meer zu erhalten. Die Diskussion findet vor allem unter der Fragestellung statt, 
ob das Explora- und Andenes-Escarpment eine geologische Einheit bilden und 
den ubergang von kontinentaler zu ozeanischer Kruste markieren (s. Kap. 1). 
6.1 Tiefe des akustischen Grundgebirges und SedimentmÃ¤chtigkei 
6.1.1 Das akustische Grundgebirge 
In den vorhergehenden Abschnitten wurde der Begriff "Grundgebirge" im 
geologischen Sinne zur Bezeichnung der kristallinen Kruste verwendet. Der aus 
der Seismik stammende Begriff "akustisches Grundgebirge" beschreibt den 
energetisch nicht mehr erfaÃŸbare Bereich in reflexionsseismischen 
Seismogramm-Montagen bzw. den tiefsten, mehr oder weniger kontinuierlichen 
Reflektor (Sheriff 1984). In der marinen Seismik sind dies meist Schichten, 
welche die marinen und terrigenen Sedimente unterlagern. Bei ozeanischer 
Kruste ist das akustische Grundgebirge demnach der ozeanische Layer 2, bei 
kontinentaler Kruste sind es zumeist Metamorphite oder kristalline Lagenl. 
Die in dieser Arbeit durchgefÃ¼hrt Kartierung bezieht sich auf die Oberkante der 
vulkanischen Extrusiva, also auf die Explora-Formation, oder auf den 
ozeanischen Layer 2. Da die Explora-Formation sÃ¼dlic des Explora- 
Escarpments vermutlich kontinentale Kruste Ã¼berlagert kÃ¶nne sich zwischen 
der Explora-Formation und der kristallinen Kruste durchaus noch Sedimente 
befinden (Peters 1989). 
6.1.2 Bestimmung der Tiefe des akustischen Grundgebirges und der 
SedimentmÃ¤chtigkeite 
Der erste Schritt der Kartierung ist das Bestimmen der Zwei-Wege-Laufzeit des 
seismischen Signals zwischen Meeresboden und akustischem Grundgebirge. Das 
l~rundsÃ¤tzlic ist die Interpretation des seismisch undurchsichtigen Bereichs bzw. des untersten, 
erkennbaren Reflektors eine Frage der Eindringtiefe der seismischen Signale und damit der verwendeten 
Anregungsenergie. Die Verwendung des Begriffs "akustisches Grundgebirge" ist nur sinnvoll, wenn er 
im gerade beschriebenen Sinne verwendet wird. 

Da nur Geschwindigkeitsanalysen fÃ¼ Sedimentschichten einbezogen werden 
sollten, wurden fÃ¼ die Berechnung der Durchschnittsgeschwindigkeiten nur 
Intervallgeschwindigkeiten kleiner oder gleich 4,O km/s berÃ¼cksichtigt Die 
Berechnung der Durchschnittsgeschwindigkeit vpavn fÃ¼ eine Schicht n erfolgt 
nach Hubral(1985) mit ATi = ATWTi / 2 und der Gleichung : 
Abb. 6.1: AbhÃ¤ngigkei der Durchschnitts-P- -Wellengeschwindigkeit vpav von I der 
SedimentmÃ¤chtigkei ds. Die Punkte geben die vpav(ds)-Werte aus  ab. 6.1 an, 
zwischen denen linear interpoliert wurde (durchgezogene Linie). Zwischen 0,O und 0,2 
km SedimentmÃ¤chtigkei wÃ¤chs von 1,5 km/s auf 2,O kmls. Die gestrichelte Linie 
entspricht der Regressionsgeraden (Gl. 6.1). 
Die so ermittelte Funktion ist in Tab. 6.1 wiedergegeben. ZusÃ¤tzlic ist die 
Anzahl der StÃ¼tzstellen die Varianz 62 und Standartabweichung 6 fÃ¼ jeden 


Abb. 6.2: Isolinien-Karte der Sedimentm3chtigkeiten im Ã¶stliche Weddell Meer. Das 
Konturintesvall betrÃ¤g 1000 m. 
Abb. 6.3: Isolinien-Karte der Tiefe des akustischen Grundgebirges im Ã¶stliche 
Weddell Meer. Das Konturintervall betriigt 500 m. 
Abb. 6.4: Isolinien-Darstellung der Tiefe des akustischen Grundgebirges der 
Polarstern Bank. Das Konturintervall betragt 500 m. 
im Westen. Dies ist ein Anzeichen dafÃ¼r daÂ der Kontinentalrand im Westen 
nÃ¤he an der KÃ¼st liegt als im Osten. Der Wegener-Canyon (s. Kapitel 1) ist in 
der Karte zwischen 15O-17' W und 70'30'-71' S zu erkennen. 
Eine Verbindung von der Polarstern Bank zum Andenes- oder Explora- 
Escarpment ist nicht zu erkennen. Dies bestÃ¤tig die bereits von Miller et al. 
(1990a) aufgestellte These, daÂ es sich bei den beiden Escarpments um zwei 
unabhÃ¤ngig Strukturen handelt. Eine Detail-Studie der Polarstern Bank zeigt, 
daÂ das akustische Grundgebirge von 7000 m Tiefe zur Polarstern Bank hin auf 
weniger als 4000 m Tiefe ansteigt (s. Abb. 6.4). Es sind 4 lokale Hochlagen zu 
erkennen. Die nÃ¶rdlichste drei Seamounts liegen auf einer Geraden. Der 
sÃ¼dlichste bei 23' W und 72' 30' S liegende Seamount ist etwas nach Osten hin 
versetzt. Vereinzelte kreisfÃ¶rmig Strukturen, die nur durch ein Profil belegt 
sind, mÃ¼sse als numerische Artefakte angesehen werden. 
6.2 Strukturen des akustischen Grundgebirges 
Die These, daÂ sich das Explora-Escarpment nicht zum Andenes-Escarpment 
fortsetzt, wird anhand einiger Ausschnitte reflexionsseismischer Profile 
dokumentiert. 
6.2.1 Der Verlauf des Explora-Escarpments westlich von 18' W 
Die Tiefenlage des akustischen Grundgebirges (s. Abb. 6.3) sowie die Existenz 
der Polarstern Bank zwischen Andenes- und Explora-Escarpment weisen darauf 
hin, daÂ es keine strukturelle Verbindung von Andenes- und Explora- 
Escarpment gibt. Da westlich von 18O W das Explora-Escarpment nicht mehr als 
topographische Stufe ausgeprÃ¤g ist, ergibt sich die Frage nach dessen westlicher 
Fortsetzung. Reflexionsseismische Messungen, die das AWI 1992 mit FS 
Polarstern im Ã¶stliche Weddell Meer durchfÃ¼hrte sollten diese Frage klÃ¤ren Es 
werden drei Seismogramm-Montagen gezeigt, die diesen Verlauf zeigen (s. Abb. 
6.5) 
Das NW-SO streichende Profil AWI 92043 (Abb. 6.6) zeigt deutlich die Struktur 
eines Escarpments. Das akustische Grundgebirge steigt vom SÃ¼d-Oste her um 
etwa 0,5 s TWT zum Escarpment hin an und formt dort ein sog. "outer high". 
Der Abfall des akustischen Grundgebirges um etwa 2 s TWT findet in zwei 
Stufen statt. Oberhalb des Escarpments ist das akustische Grundgebirge als 
scharfe Linie ausgeprÃ¤gt Unterhalb des Escarpments ist das Reflexionsmuster 
wellig und ist charakteristisch fÃ¼ ozeanische Kruste. 
Abb. 6.5: Karte des Ã¶stliche Weddell Meeres mit Ausschnitten der 
reflexionsseismischen Profile AWI 92042, 92043, 92072, 92022, 92020. Die 
gepunktete Linie deutet den Verlauf der 6,5 s TWT Laufzeit zum akustischen 
Grundgebirge an (modifiziert nach Miller et al. 1990a) 
Im Profil AWI 92042 (Abb. 6.7) ist der Abfall des akustischen Grundgebirges 
nicht mehr als Escarpment ausgeprÃ¤g sondern bildet einen Hang. Das 
Reflexionsmuster im westlichen Drittel des Profils zeigt wieder die Struktur 
ozeanischer Kruste. Allerdings liegt das akustische Grundgebirge etwa 1 s TWT 
flacher als im Profil AWI 92043. Profil AWI 92043 liegt senkrecht zur 
Streichrichtung des Escarpments. Da die Streichrichtung des Escarpments bei 
Profil AWI 92042 nicht bekannt ist, kann Ã¼be die tatsÃ¤chlich Hangneigung 
nichts ausgesagt werden. 
Weiter sÃ¼d-westlic liegt das Profil AWI 92072 (Abb. 6.8). Auch hier ist 
deutlich der Abfall des akustischen Grundgebirges zu erkennen. Die Tiefe des 
akustischen Grundgebirges ist am FuÃŸ des Hangs wieder geringer als bei den 
Profilen AWI 92042 und 92043. 
Der Verlauf der 6,s s TWT Linie, die in allen drei Profilen entlang des Hanges 
bzw. Escarpments verlÃ¤uft ist in der Karte in Abb. 6.5 eingezeichnet. Wird der 
Abfall des akustischen Grundgebirges als Charakteristikum der 
OzeanIKontinentgrenze interpretiert, verlÃ¤uf die Kontinentalgrenze annÃ¤hern 
parallel zur 3,s km Tiefenlinie des Meeresbodens. Es sind keine Daten bekannt, 
aus denen eine Anbindung des Kontinentalrandes sÃ¼d-westlic von Profil AWI 
92072 an die nÃ¶rdlich Riftschulter des "failed rifts", dem Andenes-Escarpment, 
abzulesen wÃ¤re Von daher muÃ geschlossen werden, daÂ sich der 
Kontinentalrand nach Westen hin bis zur sÃ¼dliche Riftschulter des "failed rift" 
fortsetzt. 

Abb. 6.7: Ausschnitt des reflexionsseismischen Profils AWI 92042. Das interpretierte, 
akustische Grundgebirge ist durch schwarze Pfeile markiert. 
Abb. 6.8: Ausschnitt des reflexionsseismischen Profils AWI 92072. Das interpretierte, 
akustische Grundgebirge ist durch schwarze Pfeile markiert. 
6.2.2 Die Polarstern Bank 
Zwischen Explora- und Andenes-Escarpment liegt zwischen 23' W und 25 OW 
sowie 71' S und 73O S eine Seamount-Kette, die Polarstem Bank. Nach Miller et 
al. (1990a) und DeBatist et al. (1991) hat die Anhebung der Polarstern Bank in 
der spÃ¤ten unteren Kreide (Albium, 100 Ma) stattgefunden. Mit dem 
Grundgebirge sind prÃ¤-rif Sedimente angehoben worden. Das in Nord-SÃ¼d 
Richtung Ã¼be die Polarstem Bank verlaufende Profil AWI 92022 (s. Abb. 6.9) 
zeigt drei der vier bekannten Seamounts. Das akustische Grundgebirge des 
nÃ¶rdlichste Seamounts ist an der Oberkante als ErosionsflÃ¤ch ausgebildet. 
Demnach wurde das akustische Grundgebirge Ã¼be das Meeresniveau angehoben 
und subsidierte anschlieÃŸend 
Der mittlere Seamount im Profil AWI 92022 ist von der Meeresboden- 
Topographie als kreisfÃ¶rmig Struktur ausgebildet (s. Abb. 6.4). In dem 2D- 
Schnitt des Profils wirkt er jedoch eher wie eine in nÃ¶rdlich Richtung gekippter 
Krustenblock. 
6.2.3 Das Andenes-Escarpment 
Von den AWI-Profilen verlÃ¤uf nur das Profil AWI 92020 Ã¼be das Andenes- 
Escarpment (Abb. 6.10). Es ist das Ã¶stlichst aller Profile Ã¼be dem Andenes- 
Escarpment. Die Kartierung des akustischen Grundgebirges ist in Abb. 6.lOb als 
Strichzeichnung wiedergegeben. Das akustische Grundgebirge steigt nach Nord- 
Westen hin um etwa 0,5 s TWT auf 7,4 s TWT an, um nach Ca. 30 km auf 8,5 s 
TWT abzufallen. Der Anstieg und der Abfall ist vermutlich mit StÃ¶rungszone 
verbunden (gestrichelte Linien in Abb. 6.10b). Die NARE-Profile, auf denen das 
Andenes-Escarpment zu sehen ist (Kristoffersen und Haugland 1986), zeigen 
einen GrundgebirgsrÃ¼cke von 50-120 km Breite. 
6.3 Zusammenfassung und Diskussion der Ergebnisse 
In den vorhergehenden Abschnitten wurde der Verlauf des Kontinentalrandes im 
Ã¶stliche Weddell Meer untersucht. Es konnte anhand reflexionsseismischer 
Profile gezeigt werden, daÂ sich das Explora-Escarpment westlich von lSO W 
von einer Stufe im akustischen Grundgebirge zu einer Hangstruktur zurÃ¼ckbilde 
und parallel zum Kontinentalhang verlÃ¤uft In der Kartierung des akustischen 
Grundgebirges (Abb. 6.3) ist keine Verbindung zwischen westlichem Explora- 
Escarpment und dem Andenes-Escarpment zu erkennen. Konsequenterweise 
mÃ¼sse das Explora-Escarpment und die sÃ¼dlich Rift-Schulter des "failed rift" 




Damit verlÃ¤uf der Kontinentalrand entlang der magnetischen Explora-Anomalie 
(s. Abb. 1.11). 
ReprÃ¤sentier die sÃ¼dlich Rift-Schulter und nicht das Andenes-Escarpment den 
antarktischen Kontinentalrand, ist der Begriff "failed rift" nicht mehr passend, da 
er eine intra-kontinentale Struktur impliziert. Das "failed rift" stellt in diesem 
Fall eine Grundgebirgsdepression parallel zum Kontinentalrand dar. 
Weiterhin stellt sich die Frage nach dem Ursprung des Andenes-Escarpments. 
Struktur und Ausdehnung des Andenes-Escarpments sind nur unzureichend 
bekannt. Weder die westliche Erstreckung noch die nÃ¶rdlich Begrenzung sind 
durch seismische Profile erfaÃŸt Setzt sich das Andenes-Escarpment aus 
kontinentaler Kruste zusammen, wie es Hinz und Kristoffersen (1987) aufgrund 
gravimetrischer Modellrechnungen vermuten, so bildet das Escarpment entweder 
doch den Kontinentalrand, oder es reprÃ¤sentier ein langgezogenes kontinentales 
Fragment, daÂ sich bei der Ã–ffnun des Weddell Meeres vom Kontinent 
abgespalten hat. Nach Bell et al. (1990) ist in aerogravimetrischen Daten eine 
westliche Erstreckung des Andenes-Escarpments bis in das westliche Weddell 
Meer nicht zu erkennen. Da es mit dem Explora-Escarpment keine geologische 
Einheit bildet, ist somit die Interpretation des Andenes-Escarpments als 
Kontinentalrand auszuschlieÃŸen 
Weil das Andenes-Escarpment mit "dipping reflectors" (Kristoffersen und 
Haugland 1986) und magnetischen Anomalien einhergeht (Ghidella et al. 1991, 
LaBreque et al. 1986), ist sein vulkanischer Ursprung wahrscheinlich. Am 
atlantischen Kontinentalrand Kanadas vor den Grand Banks wird eine Ã¤hnlich 
Struktur beobachtet (Keen und de Voogd 1988). Dort ist dem Kontinentalrand 
ebenfalls ein Grundgebirgs-Hoch (ca. 2 s TWT) vorgelagert, welches land- und 
seewÃ¤rtsgeneigt "dipping reflectors" aufweist. Keen und de Voogd vermuten, 
daÂ diese Struktur mit dem Kontinentalrand einhergeht. Schlich et al. (1993) 
haben "dipping reflectors" auf dem Kerguelen-Plateau studiert. Da das 
Kerguelen-Plateau Ã¤hnlic wie Island als vulkanisches Plateau auf ozeanischer 
Kruste gedeutet wird, kÃ¶nne also "dipping reflectors" auch auf ozeanischer 
Kruste vorkommen. Nach einem Modell von Mutter et al. (1988) zur Entstehung 
von "dipping reflectors" kann das Andenes-Escarpment aus extrem mÃ¤chtiger 
ozeanischen Kruste bestehen. 
Die AusprÃ¤gun des Andenes-Escarpments als von Sedimenten begrabener 
RÃ¼cke lÃ¤Ã auch eine Interpretation als PalÃ¤o-Spreading-Achs zu. In diesem 
Fall wÃ¤r das Andenes-Escarpment in einer stark-magmatischen Phase des 
Aufbrechens von Gondwana entstanden (Hinz, pers. Mitt.). 
Mit der Trennung von Andenes- und Explora-Escarpment ist die von 
Kristoffersen und Haugland (1986) formulierte BeschrÃ¤nkun hinfÃ¤lli 
geworden, nach der keine grÃ¶ÃŸer Mikro-Platten Bewegungen nach der Anlage 
der Escarpments stattgefunden haben kÃ¶nnen 
Die wegen der postulierten Verbindung zum Explora-Escarpment verwendete 
Bezeichnung "Andenes-Escarpment" ist wegen der Trennung beider Strukturen 
problematisch geworden. So verwendeten bereits DeBatist et al. (1989) den 
Ausdruck "Andenes Chain". Wegen seiner langgezogenen Struktur wird hier der 
Begriff " Andenes-RÃ¼cken oder "Andenes Ridge" vorgeschlagen. 
Als Interpretationsansatz fÃ¼ die Polarstern Bank kann eine lineare 
Schwachezone in der Erdkruste - z.B. eine TransformstÃ¶run - dienen. Durch 
diese Schwachezone wÃ¤s dann Magma intrudiert und ausgeflossen. Die von 
Kristoffersen und Haugland (1986) angefÃ¼hrte Lava-Flows sind im 
Zusammenhang mit diesen magmatischen AktivitÃ¤te zu sehen. Auch eine 
Hotspot-Spur kann nicht ausgeschlossen werden2. Da das Grundgebirge des 
mittleren Seamounts eine Interpretation als gekippten Block zulaÃŸt kann dieser 
Seamount als Kesselbruch (Einsturz-Caldera) interpretiert werden. Bei einem 
Kesselbruch stÃ¼rz die eine Magmakammer Ã¼berlagernd Kruste in die 
Magmakammer ein. 
Da die nÃ¶rdlichste drei Seamounts entlang einer Lineation entstanden sind, muÃ 
eine Blattverschiebung parallel zum Kontinentalrand nach ihrer Entstehung 
ausgeschlossen werden. Ist die Datierung der Polarstern Bank richtig, so muÃ bei 
Drift-Rekonstruktionen fÃ¼ die west-antarktischen Mikro-Platten das Albium als 
obere Grenze solcher Blattverschiebungen berÃ¼cksichtig werden. 
' - ~ i n e  weitere MÃ¶glichkei zur ErklÃ¤sun von senkrecht zum Kontinentalrand stehenden SchwÃ¤chezone 
bietet die Theorie der Membraiiteklonik (s. Kapitel 1.3.1). Freeth (1980) fÃ¼hr aus, daÂ Plattenrotationen 
zu SchwÃ¤chezone fÃ¼hre kÃ¶nnen die scnkrcdn zu den PlattenrÃ¤nde verlaufen. 

Der Verlauf des Kontinentalrandes zwischen 5' W und 18' W entlang des 
Explora-Escarpments kann als gesichert angesehen werden. Es ist zu vermuten, 
daÂ der Kontinentalrand nach Osten hin dem Kontinentalhang folgt. Wie im 
vorhergehenden Kapitel diskutiert, knickt der Kontinentalrand westlich von 18O 
W nach SÃ¼de ab und verlÃ¤uf sÃ¼dlic der Polarstem Bank, und zwar entlang der 
sÃ¼dliche Riftschulter des "failed rift" und der Explora-Anomalie bis etwa 3 5 O  
W. Im Kapitel 4 wurde vorgeschlagen, den Kontinentalrand im sÃ¼dliche 
Weddell Meer zwischen der kontinentalen Kruste im SÃ¼d-Weste und der 
ozeanischen Kruste im Nord-Osten als Analogon zum atlantischen 
Kontinentalrand Nord-Amerikas zu betrachten. Demzufolge knickt der 
Kontinentalrand bei Ca. 74' S / 35' W nach Nord-Westen ab und verlÃ¤uf entlang 
der 1000-2000 m Isobathe. Dies ist konsistent mit aerogravimetrischen Daten. 
Der Ã¶stlich Kontinentalrand der Antarktischen Halbinsel verlÃ¤uf annÃ¤hern 
parallel des Kontinentalhanges. Dieses Modell ist eine Alternative zu frÃ¼here 
Modellen, bei denen der Kontinentalrand westlich der Polarstem Bank entlang 
des Andenes-Escarpments verlÃ¤uft 
Abb. 7.1: Modell Ã¼be den Verlauf der Kontinentalgrenze (COB: continentlocean 
boundary) im Weddell Meer (diagonal gestrichelte Linie). 
Alle zur Zeit in der Literatur diskutierten geodynamischen Modelle Ã¼be die 
Driftbewegungen des west-antarktischen Mikro-Plattensystems beinhalten 
Bewegungen der Mikro-Platten relativ zur Ost-Antarktis. Als Grenze zum 
stabilen Kraton wird die gestrichelte Linie zwischen Berkner Island und 3 5 O  W 
und 7 4 O  S vorgeschlagen. FÃ¼ eine Plattengrenze zwischen sÃ¼dliche 
Antarktischen Halbinsel und der kontinentalen Kruste im sÃ¼dliche Weddell 
Meer konnten keine Anhaltspunkte gefunden werden. 
Das Modell Ã¼be den Verlauf des Kontinentalrandes im Weddell Meer schlieÃŸ 
solche geodynamischen Modelle Ã¼be die Driftgeschichte der west-antarktischen 
Mikro-Platten aus, die ozeanische Kruste im sÃ¼dliche Weddell Meer 
implizieren, so z.B. das Grunow-Modell (s. Kapitel 1). 
8. AUSBLICK 
In dieser Arbeit wurden wichtige Randbedingungen fÃ¼ die geodynamische und 
tektonische Entwicklung des Weddell Meer Beckens und der terrestrischen 
Randgebiete aufgestellt. Ãœbe den Verlauf des Kontinetalrandes westlich von 
35' W konnte jedoch nur spekuliert werden. Weiterhin ist Natur und Ursprung 
des Andenes-Escarpments und der Grundgebirgsdepression, des "failed rifts", 
unklar. Hier kÃ¶nne zukÃ¼nftig tiefenseismische Experimente, insbesondere 
refraktionsseismische Messungen unter dem Einsatz von Ozean-Boden- 
Seismometern, weiteren AufschluÃ geben. Die Erkundung der Anbindung der 
kontinentalen Kruste im sÃ¼dliche Weddell Meer an die Antarktische Halbinsel 
und an Coats Land, wie sie fÃ¼ eine Polarstern-Expedition 1995 geplant ist, wird 
weitere Randbedingungen fÃ¼ mÃ¶glich Relativbewegungen des antarktischen 
Mikroplattensystems liefern. 
Von der Auswertung flÃ¤chenhaf kartierender Potentialverfahren, insbesondere 
sind die altimetrischen Messungen mit dem ERS-1 Satelliten zu erwÃ¤hnen sind 
genauere Erkenntnisse Ã¼be den Verlauf des Kontinentalrandes und die 
Ausdehnung des Sedimentbeckens im Weddell Meer zu erwarten. 
Detaillierte Kartierungen des mittlerweile Ã¼be 36.000 km umfassenden 
reflexionsseismischen Profilnetzes im Weddell Meer im Hinblick auf 
seismostratigraphische Einheiten und deren tektonischen StÃ¶runge werden 
helfen, die Trennung Ost-Antarktikas vom sÃ¼dliche Afrika und die 
anschlieÃŸende Driftbewegungen besser zu verstehen. Es muÃ jedoch gesehen 
werden, daÂ fÃ¼ genauere Altersangaben und sedimentologische Interpretationen 
zumindest eine Kembohmng bis zum Grundgebirge, z.B. im Rahmen des Ocean- 
Drilling-Programs, unabdingbar ist. 
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ANHANG 
Karte der refraktionsseismischen Profile ANT 1114 und AWI 92010 in der 
Polynia vor dem Ronne-Schelfeis (durchgezogene Linie). Die Beobachtungs 
Punkte sind mit einem Dreieck gekennzeichnet. Der Verlauf der Schelfeiskante 
entspricht dem Verlauf in den 70er Jahren. Der heutige Verlauf liegt dicht am 
Profil AWI 92010. 
Karte mit den refraktionsseismischen Profilen vor dem EkstrÃ¶m-Schelfeis Die 
Seismometer-Stationen sind mit einem Dreieck gekennzeichnet. 
A-3  MATHEMATISCHE FORMULIERUNG DES MCKENZIE- 
MODELLS 
Die mathematische Herleitung des McKenzie Modells folgt Allen und Allen 
(1990) und Fowler (1990). Folgender Ansatz fÃ¼hr zu einer Formel fÃ¼ die 
initiale Subsidenz Si. Die SÃ¤ule in Abb. 4.7a) mÃ¼sse vor und nach der 
Dehnung die gleiche Masse haben. Es gilt 
Umstellen der Gleichung fÃ¼hr zu 
Der Temperaturgradient in der LithosphÃ¤r sei linear und die Temperatur in der 
AsthenosphÃ¤r Ta konstant; weiter gelten folgende Beziehungen fÃ¼ die Dichten: 
mit Q : Dichte der Kruste bei 0' C, 
Q : Dichte der Kruste, 
Q rno : Dichte des Erdmantels bei OÂ°C 
Q : Dichte der AsthenosphÃ¤re 
Q 1 : Dichte der LithosphÃ¤re 
<X : Thermischer Expansionskoeffizient. 
Als abschlieÃŸende Ausdruck fÃ¼ die initiale Subsidenz ergibt sich 
Die totale Subsidenz S nach unendlich langer Zeit ist 
mit 
und 
Die thermische Subsidenz St kann mit 
berechnet werden. 
Um obige Formeln auf die hier zu interpretierenden Krustenschnitte 
anzuwenden, mÃ¼sse die benÃ¶tigte Paramater vor Einsetzen des Riftings 
abgeschÃ¤tz werden. Ob die von ANT 1114 bekannte, eindimensionale 
Krustenstruktur die Werte fÃ¼ Krusten- und Lithosph&enmÃ¤chtigkei liefern 
kann, muÂ bezweifelt werden. Wie Story und Alabaster (1991) ausfÃ¼hren ist die 
Antarktische Halbinsel von granitischen Intrusionen durchdrungen. Ebenfalls 
kann magmatische Unterlagerung unter der Antarktischen Halbinsel nicht 
ausgeschlossen werden. In der Literatur wird immer wieder die galizische KÃ¼st 
im nÃ¶rdliche Golf von Biscaya angegeben (LePichon und Sibuet 1981). Der 
Modellcharakter dieser Region besteht darin, daÂ der dortige Kontinentalrand 
frei von magmatischen und vulkanischen PrÃ¤gunge ist, die Auswirkungen der 
Dehnung also unverfÃ¤lsch studiert werden kÃ¶nnen Folgende Werte werden 
verwendet: Q = 3,3 Mg/m3, Q = 2,78 Mg/m3, Q = 1,03 Mg/m3, 
<X = 3,28 1 0 - ~ O C - I ,  Ta = 1300Â°C dc = 30 km und dl = 125 km. Die 
KrustenmÃ¤chtigkei erscheint fÃ¼ die Anwendung hier zu klein, allerdings ist nur 
das VerhÃ¤ltni von dc zu dl fÃ¼ die Berechnung der Subsidenz relevant. FÃ¼ die 
Subsidenzanteile gilt somit: 
A-4 SUBSIDENZ OZEANISCHER KRUSTE 
Die Subsidenz ozeanischer Kruste wird durch die folgenden Gleichungen 
beschrieben (Parson und Sclater 1977; Fowler 1990). 
Ozeanische Kruste entsteht an der Riftachse zur Zeit T=0. Dort ist die 
LithosphÃ¤renmÃ¤chtigke dl=O. Ist D die Kompensationstiefe bei der die Masse 
M der darÃ¼berliegende Schichten unabhÃ¤ngi von der Entfernung von der 
Spreading-Achse konstant ist, so ist 
Isostasie bedeutet, daÂ M fÃ¼ jedes Alter konstant ist. Uber der Spreading-Achse 
gilt 
wobei dr die Wassertiefe Ã¼be der Spreading-Achse angibt. Ist dl die 
LithosphÃ¤renmÃ¤chtigke zum Zeitpunkt t >0, gilt 
wobei dw die Wassertiefe oberhalb der LithosphÃ¤r ist. Es ergibt sich weiter 
Q(z) ist eine Funktion der Tiefe, der Temperatur und a. Sei Ta die 
Anfangstemperatur an der Spreizungsachse und es gelte 
Der Temperaturverlauf in der LithosphÃ¤r genÃ¼g dem Ausdruck 
mit der thermischen DiffusivitÃ¤ U sowie der Fehlerfunktion erf(x): 
Mit diesen Gleichungen ergibt sich der Ausdruck 
2~ aaTa$ dw=dr+- 
Qa-Qw 
Mit d, = 2,5 km, a=3 10-5 Â¡C- und x=10-6 m2s wird daraus die abschlieÃŸend 
Formel 
wenn t in Ma und d in km angegeben wird. Diese NÃ¤herungslÃ¶su stimmt mit 
der beobachteten Tiefe von ozeanischer Kruste gut Ã¼berein solange die Kruste 
nicht Ã¤lte als 70 Ma ist, was wiederum einer Tiefe von 5,5 km entspricht. 
Die Tiefenlage Ã¤ltere ozeanischer Kruste genÃ¼g der empirischen Gleichung 

